
WGA
120

Pa
tr

ic
k 

Kn
öf

el
   

 E
ne

rg
ie

bi
la

nz
m

od
el

lie
ru

ng
 z

ur
 A

bl
ei

tu
ng

 d
er

 E
va

po
tr

an
sp

ir
at

io
n 

–
 B

ei
sp

ie
lr

eg
io

n 
Kh

or
ez

m

GGW
Geographische Gesellschaft
Würzburg

ISBN 978-3-95826-042-9

Würzburger
Geographische
Arbeiten

Würzburger Geographische Arbeiten

B
an

d 
12

0

Würzburg University Press

Patrick Knöfel

Energiebilanzmodellierung 
zur Ableitung der
Evapotranspiration –  
Beispielregion Khorezm

Die Bewässerungslandwirtschaft verbraucht weltweit 
etwa 70 % der verfügbaren Süßwasservorkommen. 
Dabei liegt die Wasserentnahme des landwirtschaft-
lichen Sektors in den Staaten Mittelasiens bei über 
90 %. Wichtige Voraussetzungen für die Landwirt-
schaft sind der Produktionsfaktor Boden und das 
Klima. Der Wassergehalt und die Temperatur des 
Bodens bestimmen im Wesentlichen den Anteil der 
verfügbaren solaren Strahlungsenergie, der in den 
Boden geleitet wird. Existierende Fernerkundungs-
ansätze verwenden zur Ermittlung des Bodenwärme-
stroms überwiegend empirische Gleichungen, da 
zuverlässige flächenhafte Informationen über die 
Bodenfeuchte bisher aufgrund räumlich unzurei-
chender messtechnischer Bedingungen nicht ermittelt 
werden können. In der vorliegenden Arbeit wird ein 
neu entwickelter, physikalisch-basierter Ansatz 
vorgestellt, der erstmals räumlich hochaufgelöste 
Bodenfeuchteinformationen aus Radardatensätzen 
zur Berechnung des Bodenwärmestroms verwendet. 
Dieser Ansatz wird zur Lösung der Energiebilanz an 
der Erdoberfläche verwendet, um indirekt auf die 
tatsächlichen Evapotranspiration zu schließen. Denn 
eine realistische Quantifizierung der regionalen, 
tatsächlichen Evapotranspiration als Komponente der 
regionalen Wasserbilanz ist eine wichtige Steuerungs-
größe und ein Effizienzindikator für das lokale 
Bewässerungsmanagement. 
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Zusammenfassung

Zum Verständnis der komplexen Wechselwirkungen innerhalb des Klimasystems 
der Erde sind Kenntnisse über den hydrologischen Zyklus und den Energiekreislauf 
essentiell. Eine besondere Rolle obliegt hierbei der Evapotranspiration (ET), da sie 
eine wesentliche Teilkomponente beider oben erwähnter Kreisläufe ist. Die exakte 
Quantifizierung der regionalen, tatsächlichen Evapotranspiration innerhalb der 
Wasser- und Energiekreisläufe der Erdoberfläche auf unterschiedlichen zeitlichen 
und räumlichen Skalen ist für hydrologische, klimatologische und agronomische 
Fragestellungen von großer Bedeutung. Dabei ist eine realistische Abschätzung der 
regionalen tatsächlichen Evapotranspiration die wichtigste Herausforderung der 
hydrologischen Modellierung. Besonders die unterschiedlichen räumlichen und 
zeitlichen Auflösungen von Satelliteninformationen machen die Fernerkundung 
sowohl für globale als auch regionale hydrologischen Fragestellungen interessant. 
Zusätzlich zur Notwendigkeit des Prozessverständnisses des Wasserkreislaufs auf 
globaler Ebene kommt dessen regionale Bedeutung für die Landwirtschaft, insbe-
sondere in Bewässerungssystemen arider Regionen. In ariden Klimazonen übersteigt 
die Menge der Verdunstung oft bei weitem die Niederschlagsmenge. Aufgrund 
der geringen Niederschlagsmenge muss in ariden agrarischen Regionen das zum 
Pflanzenwachstum benötigte Wasser mit Hilfe künstlicher Bewässerung aufgebracht 
werden. Der jeweilige lokale Bewässerungsbedarf hängt von der Feldfrucht und 
deren Wachstumsphase, den Klimabedingungen, den Bodeneigenschaften und der 
Ausdehnung der Wurzelzone ab. Die Evapotranspiration ist als Komponente der 
regionalen Wasserbilanz eine wichtige Steuerungsgröße und Effizienzindikator für 
das lokale Bewässerungsmanagement. Die Bewässerungslandwirtschaft verbraucht 
weltweit etwa 70 % der verfügbaren Süßwasservorkommen. Dies wird als einer der 
Hauptgründe für die weltweit steigende Wasserknappheit identifiziert. Dabei liegt 
die Wasserentnahme des landwirtschaftlichen Sektors in den OECD Staaten im Mittel 
bei etwa 44 %, in den Staaten Mittelasiens bei über 90 %.

Bei der Erstellung der vorliegenden Arbeit kam die Methode der residualen Bestim-
mung der Energiebilanz zum Einsatz. Eines der weltweit am häufigsten eingesetzten 
und validierten fernerkundlichen Residualmodelle zur ET Ableitung ist das SEBAL-
Modell (Surface Energy Balance Algorithm for Land), mit über 40 veröffentlichten Stu-
dien. SEBAL eignet sich zur Quantifizierung der Verdunstung großflächiger Gebiete 
und wurde bisher überwiegend in der Bewässerungslandwirtschaft eingesetzt. Aus 
diesen Gründen wurde es für die Bearbeitung der Fragestellungen in dieser Arbeit 
ausgewählt. SEBAL verwendet physikalische und empirische Beziehungen zur Be-
rechnung der Energiebilanzkomponenten basierend auf Fernerkundungsdaten, bei 
gleichzeitig minimalem Einsatz bodengestützter Daten. Als Eingangsdaten werden 
u.a. Informationen über Strahlung, Bodenoberflächentemperatur, NDVI, LAI und 
Albedo verwendet. Zusätzlich zu SEBAL wurden einige Komponenten der SEBAL 
Weiterentwicklung METRIC (Mapping Evapotranspiration with Internalized Calib-
ration) verwendet, um die Modellierung der ET vorzunehmen. METRIC überwindet 
einige Limitierungen des SEBAL Verfahrens und kann beispielsweise auch in stärker 
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reliefierten Regionen angewendet werden. Außerdem ermöglicht die Integration einer 
gebietsspezifischen Referenz-ET sowie einer Landnutzungsklassifikation eine bessere 
regionale Anpassung des Residualverfahrens. Unter der Annahme der Bedingungen 
zum Zeitpunkt der Fernerkundungsaufnahme ergibt sich die Energiebilanz an der 
Erdoberfläche RN = LvE + H + G. Demnach teilt sich die verfügbare Strahlungsenergie 
RN in die Komponenten latenter Wärme (LVE), fühlbarer Wärme (H) und Bodenwärme 
(G) auf. Durch Umstellen der Gleichung kann auf die latente Wärme geschlossen 
werden. 

Das wesentliche Ziel der vorliegenden Arbeit ist die Optimierung, Erweiterung 
und Validierung des ausgewählten SEBAL Verfahrens zur regionalen Modellierung 
der Energiebilanzkomponenten und der daraus abgeleiteten tatsächlichen Evapo-
transpiration. Die validierten Modellergebnisse der Gebietsverdunstung der Jahre 
2009 – 2011 sollen anschließend als Grundlage dienen, das Gesamtverständnis der 
regionalen Prozesse des Wasserkreislaufs zu verbessern. Die Arbeit basiert auf der 
Datengrundlage von MODIS Daten mit 1 km räumlicher Auflösung. Während die 
Komponenten verfügbare Strahlungsenergie und fühlbarer Wärmestrom physikalisch 
basiert ermittelt werden, beruht die Berechnung des Bodenwärmestroms ausschließ-
lich auf empirischen Abschätzungen. Ein großer Nachteil des empirischen Ansatzes 
ist die Vernachlässigung des zeitlichen Versatzes zwischen Strahlungsbilanz und 
Bodenwärmestrom in Abhängigkeit der aktuellen Bodenfeuchtesituation.

Ein besonderer Schwerpunkt der vorliegenden Arbeit liegt auf der Bewertung 
und Verbesserung der Modellgüte des Bodenwärmestroms durch Verwendung eines 
neuen Ansatzes zur Integration von Bodenfeuchteinformationen. Daher wird in der 
Arbeit ein physikalischer Ansatz entwickelt der auf dem Ansatz der periodischen 
Temperaturveränderung basiert. Hierbei wurde neben dem ENVISAT ASAR SSM 
Produkt der TU Wien das operationelle Oberflächenbodenfeuchteprodukt ASCAT 
SSM als Fernerkundungseingangsdaten ausgewählt. Die mit SEBAL modellierten 
Energiebilanzkomponenten werden durch eine intensive Validierung mit boden-
gestützten Messungen bewertet, die Messungen stammen von Bodensensoren und 
Daten einer Eddy-Kovarianz-Station aus den Jahren 2009 bis 2011. 

Die Region Khorezm gilt als charakteristisch für die wasserbezogene Problematik 
der Bewässerungslandwirtschaft Mittelasiens und wurde als Untersuchungsgebiet 
für diese Arbeit ausgewählt. Die wesentlichen Probleme dieser Region entstehen 
durch die nach wie vor nicht nachhaltige Land- und Wassernutzung, das marode 
Bewässerungsnetz mit einer Verlustrate von bis zu 40 % und der Bodenversalzung 
aufgrund hoher Grundwasserspiegel. Im Untersuchungsgebiet wurden in den Jah-
ren 2010 und 2011 umfangreiche Feldarbeiten zur Erhebung lokaler bodengestützter 
Informationen durchgeführt.

Bei der Evaluierung der modellierten Einzelkomponenten ergab sich für die 
Strahlungsbilanz eine hohe Modellgüte (R² > 0,9; rRMSE < 0,2 und NSE > 0,5). Diese 
Komponente bildet die Grundlage bei der Bezifferung der für die Prozesse an der 
Erdoberfläche zur Verfügung stehenden Energie. Für die fühlbaren Wärmeströme 
wurden ebenfalls gute Ergebnisse erzielt, mit NSE von 0,31 und rRMSE von ca. 0,21. 
Für die residual bestimmte Größe der latenten Wärmeströmung konnte eine insgesamt 
gute Modellgüte festgestellt werden (R² > 0,6; rRMSE < 0,2 und NSE > 0,5). Dement-
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sprechend gut wurde die tägliche Evapotranspiration modelliert. Hier ergab sich, 
nach der Interpolation täglicher Werte, eine insgesamt ausreichend gute Modellgüte 
(R² > 0,5; rRMSE < 0,2 und NSE > 0,4). Dies bestätigt die Ergebnisse vieler Energiebi-
lanzstudien, die lediglich den für die Ableitung der Evapotranspiration maßgebenden 
Wärmestrom untersuchten. Die Modellergebnisse für den Bodenwärmestrom konn-
ten durch die Entwicklung und Verwendung des neu entwickelten physikalischen 
Ansatzes von NSE < 0 und rRMSE von ca. 0,57 auf NSE von 0,19 und rRMSE von 
0,35 verbessert werden. Dies führt zu einer insgesamt positiven Einschätzung des 
Verbesserungspotenzials des neu entwickelten Bodenwärmestromansatzes bei der 
Berechnung der Energiebilanz mit Hilfe von Fernerkundung. 
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Abstract

The understanding of the hydrological and the energy cycles are essential in order to 
describe the complex interactions within the climate system of the earth. Being rec-
ognized as an important component of both, the water and the energy cycle, reliable 
estimation of actual evapotranspiration and its spatial distribution is one outstanding 
challenge in this context. Detailed knowledge of land surface fluxes, especially latent 
and sensible heat components, is important for monitoring the climate and land 
surface, and for agriculture applications such as irrigation scheduling and water 
management. The use of remote sensing data to determine actual evapotranspiration 
(ET) is particularly suitable to provide area based indicators for the evaluation of the 
efficiency and productivity of irrigation systems as well as sustainability studies. 
Accurate estimation of evapotranspiration plays an important role in quantification 
of the water balance at watershed, basin, and regional scale for better planning and 
managing water resources. For instance, in irrigation systems of arid regions, artificial 
locations of evapotranspiration have been created. An in-depth process understan-
ding is of paramount importance, as irrigated agriculture consumes about 70 % of 
the available freshwater resources worldwide, with a significant but unsatisfyingly 
quantified impact on the water cycle, especially on regional scale. Moreover, an exact 
quantification of ET inside these artificial ecosystems enables assessments of crop 
water consumptions and hence about water use efficiency. The withdrawal of water 
for agricultural use in the countries of Central Asia is more than 90 %. 

For this thesis the residual methods of energy budget are of interest. One of the 
most common models dealing with energy budget residual is the Surface Energy Ba-
lance Algorithm for Land (SEBAL). SEBAL uses physical and empirical relationships 
to calculate the energy partitioning with minimum of ground data and atmospheric 
variables are estimated from remote sensing data. The determination of wet and dry 
surfaces is necessary to extract threshold values. SEBAL requires remote sensing 
input data like radiation, surface temperature, NDVI, and albedo. For this thesis an 
algorithm was developed based on SEBAL, its adaptations METRIC (Mapping Evapo-
transpiration with Internalized Calibration) and some regional adjustments. METRIC 
introduces the leaf area index (LAI) and land use classification data to determine the 
dry and hot surfaces as well as the input of additional meteorological data in order to 
improve the results of the model. Estimation of latent heat flux (LvE, corresponding 
to evapotranspiration) with SEBAL is based on assessing the energy balance through 
several surface properties such as albedo, LAI, NDVI, LST etc. Considering instan-
taneous condition, the energy balance is written as RN = LvE + H + G. Net radiation 
energy (RN) is available as the sum of the atmospheric convective fluxes sensible heat 
flux (H), latent heat flux (LvE) and the soil heat flux (G). 

The main objective of this thesis is to optimize, improve, and evaluate the existing 
remote sensing based algorithms for the estimation of actual evapotranspiration. For 
this purpose the seasonal actual ET was calculated using a partly modified SEBAL. 
SEBAL was implemented based on MODIS time series to solve the energy balance 
equation. The applied model has proven practicable for this area and is accepted to 
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fulfil the scientific demands. The SEBAL algorithm is tested and set up for the use of 
1km MODIS products. Land surface temperature (LST), emissivity, albedo, Norma-
lized Differenced Vegetation Index (NDVI), and leaf area index (LAI) were combined 
for modelling the actual ET. Land use classification results were aggregated to 1 km 
MODIS scale. Furthermore, the surface soil moisture products ASCAT SSM and ASAR 
SSM will be used as input data for the model. In addition to remote sensing data 
meteorological and ground truth data are used in this study. Meteorological data are 
wind speed, air temperature, relative humidity, and net radiation. The data is requi-
red at time of satellite overpass (about 12 p.m.). RN depends on incoming shortwave 
radiation, incoming and outgoing longwave radiant fluxes, albedo, emissivity and 
surface temperature. H is mostly calculated using the aerodynamic resistance between 
the surface and the reference height in the lower atmosphere (commonly 2 m) above 
surface. G is usually estimated using an empirical equation. 

This thesis introduces a modified equation to estimate G using an adjusted form of 
the thermal conduction equation. This method uses microwave soil moisture products 
(ASAR SSM and ASCAT SSM) as additional input information. The SEBAL modelled 
energy balance components were intensively validated by field measurements with 
an eddy covariance system and soil sensors in 2009, 2010, and 2011. The thesis is pri-
marily concerned with the irrigation farming of cotton ecosystems in Central Asia, in 
particular with the situation within Khorezm Oblast in Uzbekistan. Regional problems 
of Khorezm are high groundwater levels, soil salinity, and non-sustainable use of land 
and water. Amongst others, the determination of ground truth data driven by the 
above mentioned objectives are part of two extensive field campaigns in 2010 and 2011. 

The validation of the modelled energy balance components leads to a good quality 
assessment. The model shows very good performance for RN with average model 
efficiency (NSE) of 0,68 and small relative errors (rRMSE) of about 0,10. For turbulent 
heat fluxes good results can be achieved with NSE of 0,31 for H and 0,55 for LE, the 
rRMSE are about 0,21 (H) and 0,18 (LvE). Soil heat flux estimation could be improved 
using the physically based approach. While the empirical equation leads to negative 
NSE and rRMSE of about 0,57, the improved approach shows rRMSE of 0,35 and NSE 
of 0,19. Thus, the improved G estimation can be registered as a valuable contribution 
for the remote sensing based estimation of energy balance components.
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1  Einleitung

1.1  Bedeutung der Evapotranspiration im Klimasystem   
  der Erde
Zur Beschreibung der komplexen Wechselwirkungen innerhalb des Klimasystems 
der Erde ist das Verständnis des hydrologischen Zyklus sowie des Energiekreis-
laufes essentiell (Kuttler, 2009). Von besonderer Bedeutung ist hierbei die Evapo-
transpiration1 (ET), da sie eine wesentliche Teilkomponente beider oben erwähnter 
Kreisläufe ist (Foken, 2006). Die exakte Quantifizierung der regionalen, tatsächli-
chen Evapotranspiration innerhalb der Wasser- und Energiekreisläufe der Erdober-
fläche auf unterschiedlichen zeitlichen und räumlichen Skalen ist für hydrologische, 
klimatologische und agronomische Fragestellungen essentiell (Li et al., 2009). Die 
Heterogenität der Landschaft und die zahlreichen bestimmenden Faktoren, wie 
Bodeneigenschaften, Pflanzen, Klima und Topographie erschweren die Ermittlung 
der Evapotranspiration (Mu et al., 2007). Dabei ist eine realistische Abschätzung der 
regionalen tatsächlichen Evapotranspiration die wichtigste Herausforderung der 
hydrologischen Modellierung (Li et al., 2009). 

Die drängendsten Fragen der Umweltpolitik und Umweltforschung des 21. Jahr-
hunderts beschäftigen sich mit dem Klimawandel und der nachhaltigen Entwicklung. 
Die ersten intensiven politischen Auseinandersetzungen mit den Thema der Nach-
haltigkeit fanden Anfang der 70er Jahre des 20. Jahrhunderts statt (Mebratu, 1998). 
Nach der ersten UN-Konferenz über die menschliche Umwelt 1972 in Stockholm 
wurde das Umweltprogramm der Vereinten Nationen (United Nations Environment 
Programme, UNEP) gegründet. Das Konzept der nachhaltigen Entwicklung erlangte 
auf der zweiten großen UN-Umweltkonferenz 1992 in Rio de Janeiro erstmals welt-
weite Anerkennung und erhielt dort seine heutige Bedeutung (Klein, 2011). In den 
zurückliegenden Dekaden wurden zahlreiche internationale Forschungsprogramme 
zur Beantwortung wissenschaftlicher Fragestellungen hinsichtlich der Wechselwir-
kungen zwischen Biosphäre und Atmosphäre durchgeführt (Gao, 2010). Einige dieser 
Forschungsprogramme sind beispielsweise das International Hydrological Programme 
(IHP, 1975), World Climate Research Programme (WCRP, 1980), International Geosphere-
Biosphere Programme (IGBP, 1987) oder das Biospheric Aspects of the Hydrological Cycle 
(BAHC, 1991). Die Kontinuität dieser durch bedeutende internationale Organisati-
onen unterstützten Forschungsprogramme unterstreicht das weltweite Interesse an 
der Verbesserung des Verständnisses des Wasserkreislaufs und die Forderung nach 
einem nachhaltigen Umgang mit der Ressource Wasser.

Zusätzlich zur Notwendigkeit des Prozessverständnisses des Wasserkreislaufs 
auf globaler Ebene kommt dessen regionale Bedeutung für die Landwirtschaft, 
insbesondere in Bewässerungssystemen arider Regionen. In ariden Klimazonen 
übersteigt die Menge der Verdunstung oft bei weitem die Niederschlagsmenge. 

1 Die Evapotranspiration setzt sich aus den Prozessen der Evaporation und Transpiration zusammen 
und wird vereinfacht oft als Gesamtbergriff für die Verdunstung bezeichnet.
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Aufgrund der geringen Niederschlagsmenge muss in ariden agrarischen Regionen 
das zum Pflanzenwachstum benötigte Wasser mit Hilfe künstlicher Bewässerung auf-
gebracht werden. Der jeweilige lokale Bewässerungsbedarf hängt von der Feldfrucht 
und deren Wachstumsphase, den Klimabedingungen, den Bodeneigenschaften und 
der Ausdehnung der Wurzelzone ab. Hierbei ist der Bewässerungsbedarf definiert 
als die Menge an Bewässerungswasser, die zusätzlich zum Niederschlag, benötigt 
wird, um einen gewünschten Feldfruchtertrag bei gleichzeitig hoher Qualität zu 
erzielen (Barnes und Hunsaker, 2010). Die Evapotranspiration ist als Komponente 
der regionalen Wasserbilanz eine wichtige Steuerungsgröße und Effizienzindikator 
für das lokale Bewässerungsmanagement (Roerink et al., 1997). Sie dient zur Be-
urteilung welcher Anteil des Bewässerungswassers ungenutzt wieder verdunstet, 
ohne an der Produktion von Biomasse beteiligt gewesen zu sein (Hübener, 2004). 
Die Bewässerungslandwirtschaft verbraucht weltweit etwa 70 % der verfügbaren 
Süßwasservorkommen (UNESCO, 2012). Dies wird als einer der Hauptgründe für 
die weltweit steigende Wasserknappheit identifiziert (Alexandratos und Bruinsma, 
2012). Dabei ist der Wasserbedarf global stark unterschiedlich ausgeprägt, wie in 
Abbildung 1-1 dargestellt ist.

So liegt die Wasserentnahme des landwirtschaftlichen Sektors in den OECD 
Staaten im Mittel bei etwa 44 %, in den Staaten Mittelasiens2 allerdings bei über 90 %. 
Gemeinsam mit anderen Stressfaktoren, wie z.B. Bevölkerungswachstum, verstärkt 
der hohe Wasserbedarf den Ressourcendruck in diesen Regionen (Bates et al., 2012). 
Demnach stellt die Situation in ariden und semi-ariden Gebieten eine spezielle Her-
ausforderung für den nachhaltigen Umgang mit der Ressource Wasser dar (Li et al., 
2011). Die gegenwärtigen Praktiken des Wassermanagements reichen häufig nicht 
aus, um diese Schwierigkeiten zu bewältigen. Daher ist die Quantifizierung des 
Wasserhaushalts in Regionen mit ariden und semi-ariden Klimabedingungen von 
enormer Bedeutung zur Lösung der Probleme der Wasserknappheit und vor dem 
Hintergrund daraus erwachsender potentieller politischer Spannungen (Deus et al., 
2011). Dies führt nicht zuletzt zur Forderung nach räumlich und zeitlich hochaufge-
lösten Informationen über die tatsächliche Verdunstungsmenge zur Bewertung des 
Bewässerungssystems (Bates et al., 2012). Die Geowissenschaftliche Gemeinschafts-
forschung der Deutschen Forschungsgemeinschaft (DFG) formuliert in ihrer aktuellen 
Strategieschrift die bestehende Notwendigkeit zur Erarbeitung des grundlegenden 
Verständnisses der hydrodynamischen Prozesse, insbesondere in ariden Gebieten, 
in denen die Ressource Wasser einer dramatischen Übernutzung unterliegt. Die 
Menge des entnommenen Bewässerungswasser für die landwirtschaftliche Nutzung 
lag beispielsweise in Usbekistan in den letzten Jahren deutlich über der aktuellen 
erneuerbaren Wassermenge (Stand 2005: 103,1 %, Quelle: FAO 2013). Hierbei muss 

2  Mittelasien bezeichnet das Gebiet, welches die fünf ehemaligen Sowjetstaaten Kasachstan, Usbekistan, 
Kirgistan, Tadschikistan und Turkmenistan umfasst. Im internationalen Gebrauch werden unter Zen-
tralasien sowohl die sowjetischen Nachfolgestaaten als auch Teile Chinas und der Mongolei verstanden 
(Cowan, 2007). Allerdings existiert für die Verwendung der Begriffe Mittelasien und Zentralasien derzeit 
keine einheitliche Sprachregelung, weshalb diese häufig synonym verwendet werden (Stadelbauer, 
2003).
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angemerkt werden, dass aufgrund dieser Übernutzung eine im klassischen Sinne 
nachhaltige Nutzung der Ressource Wasser nicht möglich ist (Wefer, 2010). 

Aride und semi-aride Flächen bedecken etwa 40  % der Erdoberfläche (Wang et al., 
2009; Barakat 2009). Davon wiederum liegen ein Drittel in den fünf mittelasiatischen 
Ländern Kasachstan, Usbekistan, Turkmenistan, Kirgistan und Tadschikistan. Nach 
Einschätzungen des Weltklimarats (Intergovernmental Panel on Climate Change, 
IPCC) werden die Länder Mittelasiens besonders stark vom Klimawandel und des-
sen Auswirkungen auf den hydrologischen Zyklus betroffen sein (IPCC, 2007). Nicht 
zuletzt deswegen haben sich besonders die mittelasiatischen Länder als ein Hauptfor-
schungsfeld für die Auswirkungen von Klimaveränderungen und Untersuchungen der 
hydrologischen Prozesse in ariden Gebieten entwickelt (Chen et al., 2012). Aufgrund 
der wachsenden landwirtschaftlichen Flächen bei gleichzeitig steigendenden Bevöl-
kerungszahlen ist die Sicherstellung des Nahrungs- und Energiebedarfs in diesen 
Regionen nicht ohne geeignete Strategien zu gewährleisten (Schütze et al., 2011). Vor 
dem Hintergrund dieser Problematik gründete die UNEP im Jahr 2003 zusammen 
mit dem Entwicklungsprogramm der UN (United Nations Development Programme, 
UNDP) und der Organisation für Sicherheit und Zusammenarbeit in Europa (OSZE) die 
Umwelt- und Sicherheitsinitiative ENVSEC (Environment & Security Initiative). Diese 
Initiative hat die Identifikation sicherheits- und entwicklungsrelevanter Umweltprob-
leme der Länder und Regionen des Balkans, Mittelasiens und des Kaukasus zum Ziel. 

Abbildung 1‑1: Wasserbedarf im Jahr 2005 getrennt nach den Sektoren Landwirtschaft, Industrie und Stadt.

Quelle: UNESCO 2012, eigene Darstellung
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Das prominenteste Beispiel eines unsachgemäßen Umgangs mit Wasserressourcen 
in Mittelasien ist die Versalzung und Austrocknung des Aralsees. Diese wurde haupt-
sächlich durch intensive Bewässerungspraktiken ausgelöst (Létolle und Mainguet, 
1996). Der Wasserspiegel des einst viertgrößten Binnensees der Welt sank seit 1960 
um mehr als 26 m, wobei Volumen und Oberfläche um 92 % bzw. 88 % abnahmen 
(Micklin und Aladin, 2008). Die vier größten Probleme im Bereich des Umwelt- und 
Wassermanagements im Aralseebecken formulierte die Weltbank bereits im Jahr 1998. 
Diese sind hauptsächlich verknüpft mit der fortschreitenden Umweltzerstörung, im 
Besonderen die Zunahme der Versalzung von Land und Wasser, der Austrocknung 
des Aralsees und der daraus resultierende ökonomischen und ökologische Probleme, 
dem ineffektiven Wassermanagement innerhalb des Einzugsgebiets und der zwi-
schenstaatlichen Zusammenarbeit der mittelasiatischen Staaten (GEF, 1998). Trotz 
der großen zeitlichen Distanz zur ursprünglichen Formulierung ist die Aktualität 
dieser Probleme ungebrochen. 

Das UNEP (2011) bestätigte diese Probleme in ihrem Bericht im Wesentlichen 
auch für das Amu-Darya-Einzugsgebiet, unterschied aber zusätzlich in Probleme des 
Unter- und Oberlaufs. Als eine der dringendsten Aufgaben in dieser Region wurde 
das nachhaltige Wassermanagement ausgewiesen. Das Verständnis der komplexen 
Zusammenhänge und der Prozesse des regionalen Wasserkreislaufs ist daher der 
wesentlichste Forschungsbedarf in dieser Region. Außerdem liegt neben den oben 
erwähnten, allgemeinen Problemen des Aralseebeckens zukünftiges Konfliktpotential 
in der bislang noch wenig beachteten Rolle Afghanistans (UNECE, 2011). Zusätzlich 
wird auch der steigende Bedarf an Energie aus Wasserkraft, bevorzugt in den Amu-
Darya-Oberstromregionen Afghanistans und Tadschikistans als Problem angesehen 
(UNEP, 2011). 

Eines der größten wasserbezogenen Probleme im Zusammenhang mit der Klima-
veränderung ist die Unsicherheit in der Wasserverfügbarkeit Mittelasiens (UNECE, 
2011). Diese ist verbunden mit starken jährlichen Schwankungen der Durchflussmen-
gen der beiden ungeregelt fließenden mittelasiatischen Hauptströme Amu-Darya 
und Syr-Darya, welche durch das Abschmelzen der Gletscher noch verstärkt werden 
(Ibatullin et al., 2009; IPCC, 2007). Daraus erwachsen Planungsunsicherheiten hin-
sichtlich der Wasserverfügbarkeit sowie Unsicherheiten für das Bewässerungsma-
nagement mit enormen Auswirkungen auf die lokale Ökonomie (Wegerich, 2010). 
Verschärft wird die Situation durch die nach wie vor nicht nachhaltige Land- und 
Wassernutzung und das marode Bewässerungsnetz mit einer Verlustrate von bis 
zu 40 % und die Bodenversalzung aufgrund hoher Grundwasserspiegel (Conrad, 
2006). Wachsende Nachfrage nach Wasser bedingt durch die stetig steigenden Be-
völkerungszahlen erhöht zusätzlich den Druck auf die Ressource Wasser (UNECE, 
2011). Viele dieser mit Wasser verbundenen Probleme der Region können durch eine 
effizientere Wassernutzung abgemildert werden (UNECE, 2011). Zur Verbesserung 
der Wassernutzungseffektivität ist ein genaueres Verständnis der großflächigen ET 
notwendig (Anderson et al., 2007; Long und Singh, 2012).
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1.2  Satellitenfernerkundung zur Untersuchung 
  des hydrologischen Zyklus mit Fokus auf 
  Evapotranspiration

Die Quantifizierung der regionalen und globalen Evapotranspiration ist als kritischer 
Parameter im Klimasystem der Erde identifiziert, deren Verständnis mit Hilfe der 
Fernerkundung verbessert werden sollte (Mueller et al., 2011; Jiménez et al., 2011). 
Die UNESCO bestätigte dieses bisher wenig genutzte Potential der Fernerkundung 
zur Untersuchung der Ressource Wasser, woraus sich ein Forschungsbedarf für die 
satellitengestützte Bestimmung der Wasserkreislaufparameter und deren Genauig-
keitsabschätzung ergibt (UNESCO, 2012). Besonders die unterschiedlichen räum-
lichen und zeitlichen Auflösungen und Abdeckungen der Satelliteninformationen 
machen die Fernerkundung sowohl für globale als auch regionale Fragestellungen 
interessant (Samimi, 1996). Bereits in den 70er Jahren des 20. Jahrhunderts wurde 
die potentielle Eignung der Satellitenfernerkundung zur Beantwortung hydrologi-
scher Fragestellungen erkannt. Seitdem wurden zahlreiche Studien durchgeführt, 
die sich mit der Ermittlung hydrologischer Komponenten aus fernerkundlichen Da-
tensätzen und Methoden beschäftigten. 

In den Folgejahren erfuhr die Fernerkundung wachsende Bedeutung in der hy-
drologischen Modellierung (Overgaard et al., 2006). Die meisten Modelle bestimmen 
die ET indirekt über den latenten Wärmestrom (LvE), welcher wiederum als Residu-
um aus der Lösung der Energiebilanzgleichung an der Landoberfläche abgeleitet 
wird. Die größte Herausforderung bei der Anwendung dieser Modelle ist die un-
abhängige Validierung der aus Fernerkundung abgeleiteten ET, um dessen Verläs-
slichkeit einschätzen zu können (Kite und Droogers, 2000). Ohne eine Abschätzung 
der Genauigkeit der eingesetzten Methoden zur Ermittlung der Evapotranspiration 
ist ein sinnvoller Einsatz der Modellergebnisse zur Unterstützung des Land- bzw. 
Bewässerungsmanagements nicht möglich (Verstraeten et al., 2008). Die Entwickler 
der einzelnen Methoden geben zwar häufig die zu erwartenden Genauigkeiten ih-
rer Modelle an, empfehlen aber auch eine regionale Validierung bzw. Kalibrierung 
(Allen et al., 2002a). 

Zur Validierung der vom Modell berechneten Energiebilanzkomponenten wird 
auf messtechnische Verfahren zurückgegriffen. Verschiedenste Arbeiten widmeten 
sich der direkten Bestimmung des atmosphärischen Wasserdampftransports. Neben 
wägbaren Lysimetern, Szintillometermessung (Meijninger et al., 2005) und dem Bo-
wen-Verhältnis-Verfahren (Bowen, 1926; Businger, 1986) hat sich hierbei besonders 
die Eddy-Kovarianz-Methode (Montgomery, 1948; Swinbank, 1951) etabliert (Kut-
tler et al., 2012). Eine räumlich umfassende und unabhängige Validierung der vom 
Modell ermittelten Energieflüsse ist allerdings aufgrund der begrenzten räumlichen 
Aussagekraft der konventionellen messtechnischen Verfahren nicht zu realisieren 
(Wloczyk, 2007). Häufig basieren die für die Validierung erhobenen Informatio-
nen auf Messungen einer Station, selten auf mehreren (Sun et al., 2010). Räumliche  
Muster der Verdunstung können beispielsweise nicht verifiziert werden, sofern nur 
Daten einer Messstation zur Verfügung stehen (Mo et al., 2004). Eine zusätzliche 
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Einschränkung bei der Beurteilung der Genauigkeit der Fernerkundungsmethoden 
ist, dass die Modelle ebenfalls Messdaten meteorologischer Stationen als Eingangs-
datensätze verwenden und deren räumliche Aussagekraft und Verteilung ebenfalls 
beschränkt ist. Hinzu kommt die Inkonsistenz in den verglichenen Skalen von Sa-
tellitenbeobachtungen und Bodenmessungen (Kite et al., 2000). Weitere bekannte 
Limitierungen der Methoden sind Probleme der Energiebilanzschließung (EBS), 
die zeitliche Diskrepanz zwischen gemittelten Messwerten und den Überflugzeit-
punkten, sowie die Ungenauigkeiten der eingesetzten direkten Messmethoden (Jia 
et al., 2010). Trotz dieser Limitierungen ist der Vergleich der Modellergebnisse mit 
bodengestützten Messungen bisher die einzige Möglichkeit Aussagen über die Ge-
nauigkeit der unterschiedlichen fernerkundlichen Modelle zu treffen und daher die 
weitverbreitetste Methode der Validierung (Boegh et al., 2002; Chávez et al., 2005; 
Cleugh et al., 2007; Jia et al., 2010). 

Eines der weltweit am häufigsten eingesetzten und validierten fernerkundlichen 
Modelle zur ET Ableitung ist das SEBAL-Modell (Surface Energy Balance Algorithm 
for Land, Bastiaanssen et al., 1998a) mit über 40 veröffentlichten Studien. SEBAL 
eignet sich zur Quantifizierung der Verdunstung großflächiger Gebiete und wur-
de bisher überwiegend in der Bewässerungslandwirtschaft eingesetzt (Allen et al., 
2011a). Die Entwickler bezifferten die Genauigkeit des Ansatzes auf Feldebene nach 
eigenen Vergleichsstudien auf ca. 85 % für tägliche und 95 % für saisonale Werte. Ein 
niedriger Gesamtfehler von 1 % bzw. 11 % wurde für die saisonale Gebietsverduns-
tung zweier Einzugsgebiete in Sri Lanka ermittelt (Bastiaanssen et al., 2005). Trotz 
der zahlreichen Anwendungen des SEBAL-Ansatzes sind viele der bisherigen Ver-
gleichsanalysen hinsichtlich ihres Umfangs beschränkt (vgl. Long und Singh, 2012). 
Eine umfassende Validierung der berechneten Einzelkomponenten der Energiebi-
lanzgleichung wurde nur selten durchgeführt (z.B. Hong et al., 2014; Ruhoff et al., 
2012; Singh et al., 2008; Teixeira et al., 2009; Jacob et al., 2002). Einige Vergleichsstudi-
en beziehen sich nur auf eine begrenzte Anzahl verfügbarer Satellitenszenen (Allen 
et al., 2002b; Farah und Bastiaanssen, 2001; Hafeez et al., 2007; Liu et al., 2007; Me-
lesse und Nangia, 2005). Dies liefert nur bedingt Informationen über die Qualität der 
Modellergebnisse während des Gesamtzeitraumes einer Bewässerungssaison. Für 
das Bewässerungsmanagement ist eine ganzheitliche Bewertung der Saison jedoch 
von größerer Bedeutung (Allen et al., 2007). Häufig beschränkt sich die Modellvali-
dierung auf den Vergleich der abgeleiteten täglichen ET mit meteorologischen Mes-
sungen (z.B. Zwart und Bastiaanssen 2007; Ramos et al., 2009; Wang et al., 2009; Fol-
hes et al., 2009) oder auf den Vergleich lediglich einer Komponente der ermittelten 
Energiebilanzgleichung, meist LvE (z.B. Xiong et al., 2010; Mu et al., 2007). Hauptkri-
tikpunkt bei der Beurteilung der Genauigkeit anhand des Vergleichs nur einer Kom-
ponente der Energiebilanz bzw. der abgeschätzten täglichen Verdunstungsmenge 
mit Ergebnissen mikrometeorologischer Messungen ist die Unkenntnis über die Ge-
nauigkeit der übrigen Komponenten der Energiebilanzgleichung (Long et al., 2012). 
Die Validierung der aus dem Modell ermittelten Momentanwerte der Energiebi-
lanzkomponenten zum Überflugzeitpunkt ist bislang noch stark unterrepräsentiert 
(Paiva et al., 2011). Häufig ist es sogar überhaupt nicht möglich, einen Vergleich der 
Modellergebnisse mit bodengestützten Messungen vorzunehmen (Courault et al., 
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2009; Wu et al., 2010). Besonders in abgelegenen Gebieten von Entwicklungsländern 
ist eine umfangreiche Validierung des Ansatzes aufgrund des Fehlens geeigneter 
Messinstrumente nur schwer durchzuführen (Borchardt und Trauth, 2012). 

Wie bereits erwähnt, bescheinigen die bisherigen Vergleichsstudien, die sich mit 
der Überprüfung sämtlicher End- und Zwischenprodukte befassten, SEBAL eine 
gute Gesamtgenauigkeit, wobei die Ergebnisse des empirisch ermittelten Boden-
wärmestroms in diesen Studien häufig als statistisch signifikant schlechter beur-
teilt werden als die übrigen Energiebilanzkomponenten (Kite und Droogers 2000; 
Melesse und Nangia 2005; Liu et al., 2007). Häufig wird eine Unterschätzung des 
durch den empirische Ansatz ermittelten Wertes für den Bodenwärmestrom festge-
stellt (Verstraeten et al., 2008). Einige dieser Studien beziffern den mittleren Fehler 
des Bodenwärmestroms auf zwischen 60 bzw. 80 W/m² (Singh et al., 2008; Ruhoff 
et al., 2012). Dies liegt ursächlich an der Art der Berechnung der Bodenwärme-
stromkomponente (G). Während die Komponenten verfügbare Strahlungsenergie 
(RN) und fühlbarer Wärmestrom (H) physikalisch basiert ermittelt werden, beruht 
die Berechnung des Bodenwärmestroms ausschließlich auf empirischen Abschät-
zungen (Bastiaanssen et al., 1998). Ein großer Nachteil des empirischen Ansatzes 
ist die Vernachlässigung des zeitlichen Versatzes zwischen Strahlungsbilanz und 
Bodenwärmestrom in Abhängigkeit der aktuellen Bodenfeuchtesituation (Kalma et 
al., 2008). Begründet wird dies häufig durch den relativ geringen Anteil des Bo-
denwärmestroms an der Gesamtenergiebilanz (Hong, 2008; Li et al., 2009) und den 
mangelnden messtechnischen Möglichkeiten zur Ermittlung der für den Prozess 
maßgebenden Komponenten (Tang et al., 2010). Die Notwendigkeit der Überprü-
fungen der empirisch abgeleiteten Werte für den Bodenwärmestrom formulierten 
bereits Allen et al. (2002). In diesen Studien wird empfohlen, zur Verbesserung der 
Modellergebnisse eine lokale Kalibrierung des Bodenwärmestroms durchzuführen 
sowie regionale Bodenparameter zu erheben. Dies ist besonders unbefriedigend vor 
dem Hintergrund der Forderung nach einer akkuraten Bestimmung sämtlicher an 
der Energiebilanz beteiligter Komponenten (Sun et al., 2010; Long und Singh 2012). 

Kürzlich wurde der Fokus der Forschung stärker auf den Bodenwärmestrom 
gelenkt. Grund dafür ist die dokumentierte Schwäche der bekannten Berechnungs-
verfahren, welche in der Diskrepanz der ermittelten Energiebilanzkomponenten für 
die Energiebilanzschließung begründet ist (Verhoef et al., 2012). In jüngeren Studien 
wurde bereits eine Verbesserung der Bodenwärmestromgleichung angedeutet (Bas-
tiaanssen et al., 2010, 2012). Allen et al. (2011a) beschreiben eine Methode, bei der 
G mit einer Funktion des fühlbaren Wärmestroms abgeschätzt wird. Dieser Ansatz 
geht auf Überlegungen von Brutsaert (1982) und Stull (1988) zurück. Aus dem wach-
senden Interesse und der Notwendigkeit einer verbesserten Abschätzung des Bo-
denwärmestroms formuliert sich ein weiterer wesentlicher Forschungsbedarf der in 
der vorliegenden Arbeit bearbeitet wird. Für flächenhafte physikalische Ermittlung 
des Bodenwärmestroms aus Satellitendaten in ariden Gebieten existieren bisher nur 
wenige Untersuchungen (Agam et al., 2012; Bastiaanssen et al., 2012; Heusinkveld 
und Jacobs, 2004). Bastiaanssen et al. (1998) beschreiben in ihrer Validierungs- 
studie des SEBAL Modells weitere, verschiedene Methoden der Validierung, ge-
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ordnet nach unterschiedlichen Fragestellungen und Datenverfügbarkeiten. Hier 
wird auch die indirekte Validierung mit Bodenfeuchtemustern vorschlagen. Diese 
Methode fand bislang nur wenig Anwendung (z.B. Mohamed et al., 2004). Ein we-
sentlicher Grund für die Nichtbeachtung der Bodenfeuchtemuster bei der Validie-
rung von Energiebilanzmodellen ist die limitierte Möglichkeit zur Durchführung 
umfangreicher Bodenmessungen, bei gleichzeitig nur indirekter Validierung der 
Energieströme. Ein relativ neues Werkzeug zur Beurteilung räumlicher Muster der 
Evapotranspiration mit Hilfe von Bodenfeuchteinformation besteht in der jüngsten 
Entwicklung räumlich höher aufgelöster, aus Radar abgeleiteter Bodenfeuchteinfor-
mationen (Wagner et al., 2007). Bastiaanssen et al. (2012) erkannten in ihren Studien 
ebenfalls das Potenzial der höher aufgelösten Bodenfeuchteinformationen aus SAR, 
welches in naher Zukunft erwartetet wird. Der starke räumliche Zusammenhang 
zwischen fernerkundungsbasierten Bodenfeuchteinformationen und der ET ist do-
kumentiert (vgl. Naeimi et al., 2013). Fernerkundungsdaten wurden bisher noch 
nicht für die indirekte Validierung von Energiebilanzmodellen eingesetzt. Dieser 
Forschungsbedarf wird in der vorliegenden Arbeit aufgegriffen.

1.3  Forschungsziele

Methodisches Ziel der Arbeit ist die Optimierung, Erweiterung und Validierung des 
ausgewählten SEBAL Verfahrens zur regionalen Modellierung der Energiebilanz-
komponenten und der daraus abgeleiteten tatsächlichen Evapotranspiration. Die 
validierten Modellergebnisse der Gebietsverdunstung der Jahre 2009 – 2011 sollen 
anschließend als Grundlage dienen, das Gesamtverständnis der regionalen Prozes-
se des Wasserkreislaufs zu verbessern. Als Instrument zur Erreichung dieses Ziels 
wurde die Satellitenfernerkundung ausgewählt, da diese das einzig geeignete Mit-
tel zur Erfassung der räumlichen Verteilung der Evapotranspiration im regionalen 
und lokalen Maßstab ist (Moran et al., 1989). Das belegen die zahlreiche Studien 
der vergangenen Dekaden, die auf Grundlage fernerkundungsbasierter Datensätze 
durchgeführt wurden (vgl. Kapitel 1.2). 

Für die Modellierung der Energiebilanzkomponenten in der vorliegenden Ar-
beit wurde das häufig verwendete und operationell betriebene SEBAL-Modell 
ausgewählt, welches eine Methode nach dem Residualansatz der Energiebilanz 
der Landoberfläche ist. Die bisherigen Studien im Zusammenhang mit diesem 
Modell offenbaren eine oft mangelhafte temporäre Auflösung der Eingangsdaten. 
Zur Überwindung der limitierten zeitlichen Auflösung wurden bereits in mehre-
ren Studien die Verwendung von MODIS Daten vorgeschlagen. Daher basiert die 
Datengrundlage dieser Arbeit auf MODIS Daten mit 1 km räumlicher Auflösung. 
Viele der vorangegangenen Vergleichsstudien beschäftigten sich außerdem nur 
unzureichend mit der Beurteilung der Genauigkeit der Momentanwerte sämtli-
cher Teilkomponenten der Energiebilanz. Diesen Bedarf an hinreichend validierten 
Modellergebnissen der Einzelkomponenten der Energiebilanz an der Landober-
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fläche greift die vorliegende Arbeit auf. Besonderer Schwerpunkt liegt dabei auf  
der Bewertung und Verbesserung der Modellgüte des Bodenwärmestroms durch 
Verwendung eines neuen Ansatzes zur Integration von Bodenfeuchteinformatio-
nen.

Eine Schwerpunktregion der hydrologischen Forschungen zur Lösung der Um-
weltprobleme der letzten Jahre sind die ariden und semi-ariden Gebiete Mittelasiens, 
des Balkan und des Kaukasus. Zwar wurde ein Großteil der bisherigen SEBAL Vali-
dierungsstudien für landwirtschaftlich geprägte Gebiete durchgeführt (Bastiaanssen 
et al., 2005), allerdings sind die in der Fokusregion Mittelasien dominierenden Baum-
wollökosysteme in diesen Studien unterrepräsentiert. Eine Verbesserung der wasser-
kreislaufbezogenen Kenntnisse in dieser Region ist dabei durchaus von klimapoliti-
schem Interesse (UNECE, 2014) und wird als weiterer Forschungsbedarf identifiziert. 

Die Region Khorezm gilt als charakteristisch für die wasserbezogene Problema-
tik der Bewässerungslandwirtschaft Mittelasiens (Vlek et al., 2012) und wurde als 
Untersuchungsgebiet für diese Arbeit ausgewählt. Die vorliegende Dissertation ent-
stand im Kontext des Entwicklungsprojekts „Khorezm-Projekt“ 3, dessen Ziele die 
Bereitstellung von Entscheidungshilfen für eine verbesserte Landwirtschaftspolitik, 
die Verbesserung des Land- und Wassermanagements sowie die nachhaltige Nut-
zung der natürlichen Ressourcen in der Region waren. Die Dissertation war einge-
bunden in das Doktorandenprogramm des Netzwerks Helmholz EOS (engl. earth 
observation system), einem Forschungsnetzwerk von Zentren der Helmholtz-Ge-
meinschaft, und wurde finanziell vom Deutschen Zentrum für Luft- und Raumfahrt 
(DLR) und der Universität Würzburg gefördert. 

Die einzelnen Forschungsziele dieser Arbeit lassen sich wie folgt zusammen-
fassen:

•	 Erste umfassende Validierung der End- und Zwischenprodukte des SEBAL Mo-
dells mit mikrometeorologischen Messwerten am Beispiel eines ariden Untersu-
chungsgebietes in der Bewässerungslandwirtschaft Mittelasiens. 

•	 Modellierung der regionalen Evapotranspiration von 2009 – 2011 basierend auf 
dem Residualmodell SEBAL zur Bewertung des Bewässerungssystems.

•	 Erstmalige Validierung der flächenhaften Bodenfeuchteinformationen aus Radar-
fernerkundung für aride Bewässerungsregionen. 

•	 Entwicklung und Beurteilung eines neuen Berechnungsansatzes zur Bestim-
mung des Bodenwärmestroms durch Integration mittelaufgelöster, flächenhafter 
Bodenfeuchteinformationen aus Radarfernerkundung. 

Zu Beginn erfolgt in Kapitel 2 die Vorstellung des Untersuchungsgebiets. Dies 
beinhaltet sowohl die geografische Einführung wie die Identifikation der wesent-

3 Das „Khorezm-Projekt“ wurden vom Deutschen Zentrum für Entwicklungsforschung (ZEF) der 
Universität Bonn gemeinsam mit der Universität Urgench, Khorezm durchgeführt (Projektzeitlaufzeit  
2000 – 2011). Das Projekt entstand in enger Kooperation mit der UNESCO und wurde vom Bundesmini-
sterium für Bildung und Forschung (BMBF) finanziert. Weitere bedeutende Partner waren das Deutsche 
Zentrum für Luft- und Raumfahrt (DLR), der Deutsche Akademische Austauschdienst (DAAD) und 
die Universität Würzburg. 
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lichen Herausforderungen in der Region. Darauf folgt die Erläuterung der für das 
Prozessverständnis wesentlichen theoretischen und physikalischen Grundlagen 
(Kapitel 3). Die Vorgehensweise und die Datengrundlage bei der Modellierung und 
Validierung werden in Kapitel 4 erläutert. Hierin wird auch der Ansatz zur Integra-
tion der Bodenfeuchte in das Berechnungsmodell beschrieben. Die Ergebnisse der 
Modellierung sowie Validierung werden anhand des Anwendungsbeispiels Kho-
rezm vorgestellt (Kapitel 5). In Kapitel 6 werden die Ergebnisse hinsichtlich der Er-
füllung der genannten Zielsetzungen dieser Arbeit diskutiert und die wesentlichen 
Erkenntnisse zusammengefasst.

Abbildung 1‑2: Ablaufdiagramm zur Übersicht über den Aufbau der Arbeit.

Quelle: Eigene Darstellung
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2  Untersuchungsgebiet

Zu Beginn des Kapitels wird ein allgemeiner geographischer und sozioökonomi-
scher Überblick (Kapitel 2.1) über das Untersuchungsgebiet gegeben. Weiter folgen 
Beschreibungen des Klimas (Kapitel 2.2) und des Bodens (Kapitel 2.3). Abschließend 
werden das Konzept des nachhaltigen Wassermanagements in der Region und die 
sich daraus ergebenden Konsequenzen für die Landwirtschaft vorgestellt (Kapi-
tel 2.4). 

2.1  Geographischer und sozioökonomischer Überblick

Das Untersuchungsgebiet Khorezm liegt im Tiefland von Turan, einer abflusslosen 
Senke an der Übergangszone zwischen den Wüsten Kara-Kum und Kyzyl-Kum. 
Khorezm erstreckt sich zwischen 60,0 ° und 61,4 ° nördlicher Breite sowie 41,1 ° und 
42,0 ° östlicher Länge im Nordwesten Usbekistans am Unterlauf des Amu-Darya4, 
welcher den südlichen Zulauf des Aralsees bildete (Abbildung 2-1). 

Khorezm ist eine von dreizehn Provinzen Usbekistans, sogenannten Oblasts, 
und selbst wiederum in elf Verwaltungseinheiten, sogenannte Rayone, unterglie-
dert. Begrenzt wird der Oblast Khorezm im Nordosten durch die autonome Repu-
blik Karakalpakstan und im Südwesten durch das Nachbarland Turkmenistan. Von 
der 5.600 km² umfassenden Gesamtfläche werden jährlich etwa 2.300 km² bewässert  
und landwirtschaftlich genutzt (Conrad et al., 2014). Die Bevölkerungszahl im Jahr 
2014 betrug 1,684 Millionen (UZStat, 2014). Dies entspricht einer Bevölkerungs-
dichte von 300 Einwohnern pro km², bei einer jährlichen Wachstumsrate von 1,8 %  
(UZStat, 2014). Die Hauptstadt von Khorezm ist Urgench, in der etwa 10 % der  
Bevölkerung der Region leben. Die Topographie des Untersuchungsgebiets ist flach, 
wobei sich die absolute Höhe über dem Meeresspiegel von Südosten nach Nordwe-
sten von circa 110 m auf 80 m absenkt.

2.2  Klima

Nach der Köppen’schen Klassifikation wird Usbekistan den winterkalten Wüsten-
klimaten zugeordnet (BWk-Klima). Khorezm liegt nach Siegmund/Frankenberg in 
der ariden Trockenzone (Ba3-Klima). Die durchschnittliche jährliche Niederschlags-
höhe, zwischen den Jahren 1970 und 2007, liegt bei weniger als 95 mm. 

4 Das Amu-Darya-Einzugsgebiet liegt in den fünf Staaten Usbekistan, Turkmenistan, Tadschikistan, 
Afghanistan und Iran. Die Angaben zur Einzugsgebietsfläche schwanken zwischen 465.000 km² und 
612.000 km². Der jährliche Langzeitdurchfluss beträgt ca. 2.000 m³/s Dabei entspringen ca. 63 % des 
Stromdurchflusses in Tadschikistan und ca. 27 % in Afghanistan und Iran (UNECE, 2011).
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Abbildung 2‑1: Übersicht über die Lage des Untersuchungsgebiets Khorezm.  

Quelle: Mosaik Landsat 5TM Juni 2009, 4‑3‑2‑Falschfarbendarstellung

Abbildung 2‑2: Darstellung des Walter‑Lieth‑Diagramm der Region Khorezm. Basierend auf Mittelwerten der  
Daten der meteorologischen Station in Urgench (Beobachtungszeitraum: 1970 – 2007).

Quelle: Eigene Darstellung
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Der Niederschlag fällt zu ca. 75 % im Frühling und Winter und an weniger als 
40 Tagen im Jahr. Die mittlere potentielle Verdunstung von jährlich ca. 1.500 mm 
übersteigt dabei deutlich die Menge des Niederschlags (Conrad, 2006 zitiert nach 
Mukhammadiev, 1982). Die Jahresmitteltemperatur an der Messstation in der 
Hauptstadt Urgench beträgt 13,1 °C. Niederschlag und Temperatur sind in der Ab-
bildung 2-2 dargestellt. Die Lufttemperatur kann in den langen, heißen Sommern 
45 °C erreichen. Im Winter sinken die Temperaturen auf Werte von bis zu  –29 °C. 
Eine Konsequenz des fortschreitenden Rückgangs des Aralsees ist dessen vermin-
derte Fähigkeit zur Dämpfung der klimatischen Extreme (Vinogradov und Lang-
ford, 2001).

2.3  Böden

Die Böden in Khorezm wurden überwiegend durch alluviale Ablagerungen des 
Amu-Darya geformt, die sich im Süden mit Wüstenböden vermischen (Akramkha-
nov et al., 2012). Durch die intensive Bewässerung des vergangenen Jahrhunderts 
entstanden sehr komplexe Bodenprofile (Forkutsa, 2006). Aufgrund der Wasserzu-
führung wird Khorezm als Flussoase charakterisiert (Worbes et al., 2006), d.h. eine 
durch Wüstenböden umgebene, isolierte Vegetationsfläche die vom Wasser eines 
Fremdlingsflusses gespeist wird. Die Installation des verzweigten Kanalnetzes für 
Bewässerung und Entwässerung und die damit verbundene landwirtschaftliche 
Praxis führte dazu, dass sich nahezu über das gesamte Untersuchungsgebiet ein 
homogener oberer Bodenhorizont gebildet hat (Akramkhanov et al., 2012). Dieser 
dünne Horizont besitzt eine Infiltrationsrate von 0,5 bis 1 m pro Tag. Hinsichtlich 
einer effizienten Bewässerung ist die vorherrschende hydrogeologische Situation 
als ungünstig einzustufen, da die flache Topographie der Region zu einer geringen 
lateralen Grundwasserbewegung führt. Hieraus resultieren geringe Grundwasser-
flurabstände, zwischen 0,5 m und 2 m, die zusammen mit der flachen Topographie 
die vertikale Bewegung des Wassers und somit die Bodenversalzung begünstigen 
(Ibrakhimov et al., 2007). Die geringen Grundwasserflurabstände sind sowohl durch 
mangelhafte bzw. überlastete5 Drainagemöglichkeiten als auch durch gewollte Stau-
ung der Landwirte bedingt. Letzteres überwiegt in Gebieten mit geringer Wasser-
verfügbarkeit, da auf diese Weise durch kapillaraufsteigendes Grundwasser der 
Pflanzenwasserbedarf erfüllt werden soll (Forkutsa, 2006). Dies führt zusammen mit 
der permanenten Wasserzufuhr dazu, dass ein Großteil des Grundwassers das Sy-
stem nicht lateral durch die Entwässerungskanäle verlässt, sondern durch Transpi-
ration und Evaporation vertikal aus dem System entweicht. Das wiederum forciert 
die sekundäre Versalzung des Bodens, der Bodenoberfläche und des Grundwassers 
(Ibrakhimov et al., 2007).

5 Hier liegt der Wasserspiegel der Drainagekanäle über dem Grundwasserspiegel, d.h. das Grundwasser 
kann nicht in den Drainagekanal entwässern.
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2.3.1  Bodencharakteristika

Gemäß FAO Klassifikation sind die dominierenden Bodentypen Arenosol, Camb-
isol und Fluvisol (FAO, 2014). Die Böden besitzen eine nur geringe Fruchtbarkeit, 
was den Einsatz von Düngemittel im Ackerbau notwendig macht (Khamzina, 2006). 
Etwa 88 % des oberen Bodenhorizonts (< 30 cm) Khorezms weisen eine der drei 
Hauptbodenarten (schluffiger Lehm, sandiger Lehm und Lehm) auf, wobei mehr als 
55 % der Bodenart schluffiger Lehm zuzuordnen sind (Abbildung 2-3). Die Böden 
weisen einen geringen Humusgehalt (zwischen 0,1 – 0,5 %) auf und besitzen in etwa 
75 % des Untersuchungsgebiets nur einen geringen Anteil an organischen Substan-
zen (Akramkhanov et al., 2012). Diese Böden begünstigen den kapillaren Anstieg 
des Grundwassers und somit auch die sekundäre Versalzung des Bodens und des 
Grundwassers. 

2.3.2  Bewässerung und Versalzung

Einige der Hauptprobleme in der Bewässerungsregion Khorezm sind die Versal-
zung und Vernässung der Böden (Awan, 2010), die wie bereits im vorherigen Ab-
schnitt beschrieben durch die flache Topographie und die geringen Grundwasser-
flutabstände begünstigt werden. Die durchschnittliche Salinität des Grundwassers 
in Khorezm schwankt im Jahr zwischen 1,68 g/l im Oktober und 1,81 g/l im April 
(Ibrakhimov, 2005). Bei Untersuchungen auf Baumwollfeldern im südwestlichen 
Khorezm wurde in den Jahren 2002 bis 2004 eine annuelle Schwankungen des Salz-
gehalts im oberen Bodenhorizont von 1,0 dS/m  –  14,8 dS/m gemessen (Akramkhan-
ov, 2005; Forkutsa, 2006). Die Frage, welche sich hieraus für das Wassermanagement 

Abbildung 2‑3: Verteilung der Bodenarten im oberen Bodenhorizont des Untersuchungsgebiets basierend auf 
räumlicher Interpolation von 432 Punkten der Khorezm Bodendatenbank.  
  

Quelle: State Research Institute of Soil Science & Agrochemistry, Tashkent
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ergibt, ist, wie dieses Salz von der Oberfläche der landwirtschaftlichen Flächen ent-
fernt werden kann. Hierzu wird in der gängigen Praxis bereits vor der eigentlichen 
Aussaat der Baumwolle ein Teil des Bewässerungswassers auf die Felder gebracht. 
Dieses Wasser dient der Auswaschung des Oberflächensalzes (Leaching) und führt 
durch die hohe Infiltrationsrate der Böden zum Anstieg des Grundwassers, was 
wiederum die sekundäre Versalzung der folgenden Vegetationsperiode beeinflusst 
(Forkutsa, 2006). Denn durch die geringen Grundwasserflurabstände und das ka-
pillaraufsteigende Grundwasser kommt es zur Versalzung der Oberfläche und der 
Wurzelzone, was eine erneute Salzauswaschung zu Beginn jeder Bewässerungsperi-
ode bedingt, um auf diese Weise zu hohe Salzkonzentrationen zu vermeiden.

2.4  Bedeutung der Landwirtschaft in Khorezm

Der landwirtschaftliche Sektor in Khorezm ist zugleich Hauptarbeitgeber und 
Haupteinkommensquelle der Bevölkerung. Etwa 40 % der Bevölkerung sind in der 
Landwirtschaft beschäftigt. Außerdem erwirtschaftet der Agrarsektor zwei Drittel 
des Bruttoinlandsprodukts (Djanibekov, 2008). Der Anteil des Ackerbaus an der 
Landwirtschaft beträgt 43 %, wogegen der Anteil der Tierhaltung bei 57 % anzuset-
zen ist (Djanibekov, 2008). Die Hauptanbaukulturen im Untersuchungsgebiet sind 
Baumwolle, Winterweizen und Reis. Weitere in Khorezm angebaute Feldfrüchte 
sind Alfalfa (Futterklee), Mais, Kartoffeln, Gemüse, Melonen, Früchte und Wein-
trauben. Die Anbaufläche von Alfalfa ist zugunsten von Winterweizen zurückge-
gangen, da dieser seit September 1991 zur Erfüllung der staatlichen Forderung nach 
Nahrungsmittelselbstversorgung forciert wird (Kienzler et al., 2005). Trotzdem hat 
die Viehzucht in den letzten Jahrzehnten zugenommen (Martius et al., 2006). Der 
Anbau von Baumwolle und Winterweizen unterliegt staatlich verordneten Produk-
tionsquoten, die zu Beginn der Anbausaison festgelegt werden. Richtwerte der ver-
gangenen Jahre für diese Produktionsquoten sind 50 % für Baumwolle und 30 % 
für Winterweizen (Awan et al., 2011). Khorezm ist geprägt durch Agroökosysteme, 
wobei das Baumwollökosystem dominiert. Aus diesem Grund widmet sich das fol-
gende Unterkapitel (2.4.1) gesondert der Erläuterung bzw. Begriffsdefinition dieses 
Agroökosystems. Das Baumwollökosystem ist für die nachfolgenden Untersuchun-
gen in dieser Arbeit von großer Bedeutung, beispielsweise für die Analyse der beob-
achteten mikrometeorologischen Prozesse (siehe Kapitel 5). 

2.4.1  Baumwollökosysteme

Auf Grund der nicht einheitlichen Verwendung des Begriffs Ökosystem bzw. Baum-
wollökosystem soll der Begriff zunächst erläutert werden, da er wesentlich für die 
Ausrichtung und Konzeption der in dieser Arbeit untersuchten Fragestellungen ist. 
Aufgegriffen wird zunächst die Definition eines Ökosystems nach Tansley (1923). 
Diese lautet: „Pflanzengesellschaften wie Felder und Wälder können als ökologische 
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Systeme angesehen werden, in denen lebende Organismen mit ihrer physikalischen 
und biologischen Umgebung eine sich gegenseitig beeinflussende Einheit bilden.“ 
(Pauli, 1969, S. 1). Demnach ist ein Ökosystem ein Beziehungsgefüge der Lebewesen 
untereinander und mit ihrem Lebensraum. Es wird durch seine Struktur und Funk-
tion charakterisiert. Die Struktur ist physikalisch durch die Gliederung des Raumes, 
chemisch durch Menge und Verteilung der anorganischen und organischen Stoffe 
und biologisch durch das Spektrum der Lebensformen, das Verknüpfungsgefüge 
der Arten, die Ernährungsstufen der Produzenten, Konsumenten und Destruenten 
beschrieben. Die Hauptfunktion eines Ökosystem liegt im Kreislauf der Stoffe und 
den damit verbundenen Energieflüssen (Schaefer, 2012). Eine Sonderform des Öko-
systems bilden die sogenannten Agroökosysteme (Loucks, 1977). Das im Untersu-
chungsgebiet vorherrschende Agroökosystem ist das Baumwollökosystem. 

„Das Baumwollökosystem ist ein künstliches, terrestrisches Ökosystem, in dem 
die Baumwollpflanzen die zentrale Rolle spielen“ (Li, 1998, S. 48). 

Baumwollökosysteme sind stark vom Menschen geprägt und verfügen über eine 
geringe Stabilität6 hinsichtlich Störungen oder Veränderungen der Umgebung. Der 
Einsatz unterschiedlichster landwirtschaftlicher Arbeitsverfahren, wie beispielswei-
se die Verwendung von Düngemitteln und Maßnahmen zur Insektizidbehandlung, 
hat starken Einfluss auf Struktur und Funktion des Ökosystems. Ziel der verschie-
denen Behandlungen ist die Regulierung des Wachstums der Baumwolle, um den 
bestmöglichen Nettoertrag zu erhalten (Li, 1998). Baumwollökosysteme sind im 
Vergleich zu natürlichen Ökosystemen zweckgebunden und besitzen einen kurzen 
Lebenszyklus (üblicherweise einjährig, von Aussaat bis Ernte) sowie eine geringe 
Artenvielfalt bei hohem energetischem Einsatz (z.B. Sonne, Wasser).

2.4.2  Landwirtschaftliches Produktionssystem in Usbekistan

Nach dem Zusammenbruch der Sowjetunion im Jahr 1991 und der daraus her-
vorgehenden Unabhängigkeit Usbekistans wurde das landwirtschaftliche System 
grundlegend geändert. Der Übergang vollzog sich in mehreren aufeinanderfolgen 
Stufen von der sowjetischen Planwirtschaft hin zur Marktwirtschaft. Dabei war der 
erste Schritt die Privatisierung des landwirtschaftlichen Systems (Veldwisch, 2007). 
Aus der Kolchosenwirtschaft ging zunächst ein System aus staatlichen, privaten und 
kleineren, familienbetriebenen Bewirtschaftungseinheiten hervor (Vlek et al., 2001). 
Im Jahr 2005 wurden dann die staatlichen Betriebe aufgelöst, in private Einheiten 
zerlegt und anschließend in Form der sogenannten Wassernutzergemeinschaften 
(WUA, Water User Association) zusammengefasst. Im Jahr 2009 wurden die WUA’s 
dann in Wasserverbrauchergemeinschaften (WCA, Water Consumer Association) 
umbenannt (Hornidge et al., 2013). Die Aufgaben einer WCA sind, zusätzlich zur Re-
gelung der Wasserverteilung, u.a. die Neuverteilung des Landes, die Steigerung der 
Weizenproduktion hinsichtlich der Nahrungsmittelsicherheit und die Umsetzung 

6 Ökosysteme werden nach dem Stabilitätskonzept von Pimm (1984) in persistente, resiliente und resi-
stente Ökosysteme unterschieden.
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der staatlich verordneten Produktionsquoten für Baumwolle und Winterweizen. Es 
gibt im Wesentlichen drei Arten der landwirtschaftlichen Produktion in Khorezm, 
diese sind nach Veldwisch und Spoor (2008):

•	 Staatlich verordnete Produktion,
•	 Kommerzielle Produktion und
•	 Haushaltsproduktion.

Basierend auf Studien zur Landnutzung in der stark heterogenen Landschaft 
Khorezms von Conrad et al. (2014) beziffert sich der Flächenanteil der Hauptfeld-
früchte an der gesamten Anbaufläche im Jahr 2009 wie folgt:

•	 Baumwolle: 34,9 %,
•	 Winterweizen: 24,6 % und
•	 Reis: 25,5 %. 

Hieran lassen sich bereits zwei Probleme der Region aufzeigen. Zum einen zeigt 
sich die Diskrepanz zwischen offizieller Statistik und der aus Fernerkundung abge-
leiteten Realität, denn laut offizieller Statistik (UZStat, 2010) betrug im Jahr 2009 der 
Anteil von Reisflächen in der Region 6 % im Gegensatz zu den 25,5 %, die aus Ferner-
kundungsdaten abgeleitet wurden. Dies ist damit zu erklären, dass die Einnahmen 
die mit Reisanbau zu erwirtschaften sind deutlich über denen anderer Feldkultu-
ren liegen. So werden beispielsweise erntebedingte Verluste auf Grund geringerer 
Anbauflächen für Baumwolle und Weizen, durch Gewinnüberschüsse aus der, ge-
genüber der offiziellen Statistik, höheren Anbauflächen für Reis kompensiert. Eine 
Konsequenz die sich hieraus ergibt ist, dass offizielle Statistiken nur eine geringe 
Glaubwürdigkeit besitzen (Oberkircher et al., 2010). Zum andern zeigt sich aber 
gerade am Beispiel Reis, wie sensitiv die Anbauflächen auf Wasserverfügbarkei-
ten reagieren. So ist z.B. in den Dürrejahren 2000, 2001 und 2008 ein Rückgang der 
Reisanbauflächen von bis zu 80 % zu verzeichnen (Djanibekov, 2008). Diese erkenn-
baren ökologischen und ökonomischen Auswirkungen zeigen die Notwendigkeit 
auf, die Bewässerungswirtschaft in der Region zu optimieren (Martius et al., 2006) 
und macht deutlich, dass dem Management der Wasserverteilung eine besondere 
Bedeutung in der Region zukommt. 
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3  Theoretische und physikalische Grundlagen

In diesem Kapitel wird eine Einführung in die Grundlagen gegeben, die zum Pro-
zessverständnis der Modellierung notwendig sind. In Kapitel 3.1 werden zunächst 
die wichtigsten Begriffe im Zusammenhang mit ET definiert, ehe in Kapitel 3.2 die 
theoretischen Hintergründe für die Bestimmung der ETa beschrieben werden. Dar-
auffolgend werden die physikalischen Grundlagen der Eddy-Kovarianz-Methode 
in Kapitel 3.3 vorgestellt. Eine detaillierte Beschreibung des verwendeten ferner-
kundlichen Modells zur Ableitung der tatsächlichen Evapotranspiration erfolgt in 
Kapitel 3.4. Darin werden zudem die physikalischen Prozesse der Bodenwärme 
beschrieben, die für die Erarbeitung des optimierten Ansatzes zur Berechnung des 
Bodenwärmestroms (Kapitel 4.4) notwendig sind. Eine Einführung in die Thema-
tik zur Ableitung der Oberflächenbodenfeuchte aus Mikrowellenfernerkundung  
gibt das Kapitel 3.5. Abschließend werden im Kapitel 3.6 die im Rahmen dieser Ar-
beit verwendeten Gütemaße zur Beurteilung und Bewertung der Modellgüte vor-
gestellt.

3.1	 	Definitionen	und	Bilanzgleichungen

Grundsätzlich sind die Definitionen im Zusammenhang mit Evapotranspiration 
international einheitlich, dennoch bestehen hinsichtlich Anwendung und Aussage-
kraft einzelner Formulierungen Unterschiede. Zum besseren Verständnis werden in 
Abschnitt 3.1.1 daher die Begriffe in der Form erläutert, wie sie in der vorliegenden 
Arbeit verwendet werden. Unterkapitel 3.1.2 arbeitet die besondere Bedeutung der 
ET für den Wasser- und Energiekreislauf heraus.

3.1.1	 	Begriffsdefinitionen	

„Mit Evapotranspiration wird die insgesamt transferierte  
Wasserdampfmenge einer pflanzenbedeckten Erdoberfläche bezeichnet, 

die sich aus Evaporation und Transpiration zusammensetzt.“
(Maniak, 2005, S. 23)

Gemäß dem „International meteorological vocabulary“ (WMO, 1967) wird in der Kli-
matologie und Meteorologie die Evapotranspiration in die Prozesse Evaporation und 
Transpiration unterteilt. Unter Transpiration wird die physiologisch regulierte Was-
serdampfmenge verstanden, die von den oberirdischen, luftumgebenen Teilen einer 
Pflanze an die Atmosphäre abgeben wird (Vietinghoff, 2002). Der Prozess ist eng 
mit dem der Photosynthese verknüpft und erfolgt überwiegend aus den sich selbst 
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regulierenden Spaltöffnungen der Blätter, auch Stomata7 genannt (Maniak, 2005). 
Transpiration wird auch als Verdunstung von Pflanzenoberflächen aufgrund bioti-
scher Prozesse bezeichnet (DVWK, 1996). Als Evaporation wird die verdunstete Was-
serdampfmenge freier Wasseroberflächen, unbewachsener Erdoberflächen und des 
durch Interzeption auf den Pflanzenoberflächen zurückgehaltenen Niederschlags-
wassers bezeichnet (DVWK, 1996). Die Summe der beiden Verdunstungsprozesse 
Transpiration und Evaporation ist die Gesamtverdunstungshöhe und wird häu-
fig synonym zu Evapotranspiration verwendet. Als Verdunstung wird der Prozess 
bezeichnet, bei dem der Wasserdampfgehalt der Atmosphäre infolge molekularer 
oder turbulenter Diffusion zwischen Oberfläche (Boden, Pflanzen oder Wasser) und 
Atmosphäre erhöht wird. Der umgekehrte Vorgang, d.h. die Erhöhung des Was-
serdampfgehalts an der Oberfläche wird als Kondensation bezeichnet. Der physi-
kalische Prozess der Verdunstung ist demnach sowohl mit einer Transformation 
von Strahlungs- oder Wärmeenergie, als auch mit einer Aggregatzustandsänderung 
(Sublimation oder Verdampfung) von Wasser verbunden.

Als tatsächliche (auch aktuelle8 oder reale) Evapotranspiration wird die Wasser-
dampfmenge verstanden, die unter der tatsächlichen Wasserverfügbarkeit und me-
teorologischen Randbedingung in die Atmosphäre übergeht. In dieser Arbeit wird 
zusätzlich der Begriff der saisonalen tatsächlichen Evapotranspiration verwendet, die-
se entspricht der kumulierten täglichen ETa im Verlauf einer Bewässerungssaison9. 
Mit potentieller Evapotranspiration (ET0) wird die maximal in die Atmosphäre trans-
ferierbare Wasserdampfmenge pro Zeiteinheit bezeichnet, die unter unbegrenzt 
verfügbarem Wasser- und Nährstoffvorrat einer ganz oder teilweise mit Vegetation 
bedeckten Fläche in Abhängigkeit der gegebenen meteorologischen, bodenphysika-
lischen, vegetationsspezifischen und pflanzenbaulichen Randbedingungen stattfin-
det. ET0 ist somit orts- und zeitspezifisch und daher wesentlich von der Strahlungs-
bilanz der Oberfläche und dem Energietransport der Atmosphäre abhängig. Zwar 
besitzt ET0 kein physikalisch reales Äquivalent, doch trotz dieses hypothetischen 
Charakters ist sie von großer praktischer Bedeutung für die Bewässerungswirtschaft 
und die Klimatologie (Maniak, 2005). ET0 wird beispielsweise benötigt, um den ma-
ximal möglichen Wasserverbrauch eines Standtortes und somit die Wassergaben zu 
bestimmen, welche für eine optimale Entwicklung der Kulturpflanzen erforderlich 
sind. ETa ist dabei per Definition nie größer als ET0.

Die FAO-Gras-Referenzevapotranspiration ist die transferierte Wasserdampfmenge, 
die sich über einer ganzjährig einheitlichen mit Gras bestandenen Fläche ergibt (Al-
len, 2000). Sie ist die international standardisierte Methode, um vergleichbare ET0 
zu berechnen. Als Standardeigenschaften der Grasfläche wurde eine angenommene 
Grashöhe von 12 cm, ein Oberflächenwiderstand von 70 s/m, ein aerodynamischer 
Widerstand von 208/(u2 s m) und eine Albedo von 0,23 festgelegt. Die FAO-Gras-

7 Stoma sind spezialisierte Zellen in der Epidermis von Landpflanzen die dem Gasaustausch dienen 
(Kutschera, 1995).

8 Der englische Begriff „actual evapotranspiration“ sollte nicht mit aktueller Evapotranspiration übersetzt 
werden, da das Wortes  „aktuell“ im Deutschen nur den zeitliche Bezug angibt (DVWK, 1996).

9 Die Bewässerungssaison in Khorezm erstreckt sich von Anfang April bis Ende Oktober eines Kalen-
derjahres (Conrad, 2006).



20

Referenzevapotranspiration Methode wird in dieser Arbeit zur Berechnung der ET0 
verwendet. Da die Gras-Referenzevapotranspiration etwa 10 %  –  30 % geringer als 
die ET0 gut bewässerter Feldfrüchte ist, wurde eine weitere Referenzevapotranspira-
tion ETr eingeführt. Hier wird als hypothetische Referenzfeldfrucht Alfalfa verwen-
det, da Alfalfa ähnliche physikalische Eigenschaften (Blattflächenindex, Rauigkeit) 
aufweist wie die meisten agronomischen Feldfrüchte (Irmak und Haman, 2011). Für 
ETr werden eine Wuchshöhe von 50 cm und ein Oberflächenwiderstand von 45 s/m 
angenommen. Um ET0 für unterschiedliche Vegetationstypen und deren Wachs-
tumsstadien zu berücksichtigen, wurde die sogenannte pflanzenspezifische Evapotran-
spiration (ETc) eingeführt (Allen, 2003). Aufgrund des unterschiedlichen Einflusses 
von Wuchshöhe, Bodenbedeckungsgrad, Wuchs- und Blattform der Vegetation auf 
die ET wird in Pflanzen mit hoher (≈50 cm) und niedriger Wuchshöhe (≈12 cm) un-
terschieden. Um ETc zu erhalten, wird daher entweder ETr oder ET0 mit einem Pflan-
zenwachstumskoeffizienten (kc) multipliziert.

Entsprechend wird die potentielle Evapotranspiration für Feldfrüchte mit höhe-
ren Wuchshöhen durch ETr (Gleichung 3-1) bzw. für niedrige Wuchshöhen durch 
ET0 (Gleichung 3-2) repräsentiert (Allen, 2005). 

3.1.2  Bilanzgleichungen

Die ET ist von besonderer Bedeutung, da sie eine wesentliche Teilkomponente des 
Wasser- und Energiekreislaufs ist (Foken, 2006). Diese Kopplung wird anhand der 
Darstellung der jeweiligen Bilanzgleichung verdeutlicht. Die Energiebilanz an der 
Erdoberfläche für ein bestimmtes Zeitintervall ∆t lautet:

Da sich aus LvE unter Verwendung der spezifischen10 Verdampfungswärme (LV) 
ET berechnen lässt (ET = LVE/LV, siehe Kapitel 3.4.5) ist die Evapotranspiration im-

10  Die spezifische Verdampfungswärme wird häufig auch als latente Verdampfungswärme bezeichnet.

𝐸𝐸𝐸𝐸𝑐𝑐 = 𝐸𝐸𝐸𝐸𝑜𝑜 ∙ 𝑘𝑘𝑐𝑐  in mm (3-2) 
 

𝐸𝐸𝐸𝐸𝑐𝑐 = 𝐸𝐸𝐸𝐸𝑟𝑟 ∙ 𝑘𝑘𝑐𝑐   in mm (3-1) 
 

− − −  ±  ∆ = 0 in W/m² (3-3)

Mit:

RN: Strahlungsbilanz* in W/m²
H: fühlbarerer Wärmestrom in W/m²
LvE: latenter Wärmestrom in W/m²
G: Bodenwärmestrom in W/m²
∆S: gespeicherte Energie in W/m²
*   Die verfügbare Strahlung an der Erdoberfläche wird auch Nettostrahlung oder Strahlungssaldo

genannt (Maniak, 2005).
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plizit in Formel 3-3 enthalten. Die Wasserbilanzgleichung berechnet sich für Gebiete 
oder Ökosysteme für einen Zeitintervall ∆t: 

3.2  Methoden zur Ableitung der tatsächlichen 
  Evapotranspiration

Welche Methoden zur Ermittlung der ET zur Anwendung kommen, hängt zum ei-
nen vom geforderten Zeit- und Flächenmaßstab und zum anderen von den verfüg-
baren Beobachtungsmaterialien ab (Maniak, 2005). Die hierfür existierenden Verfah-
ren lassen sich methodisch einordnen in:

•	 Direkte Messverfahren,
•	 Indirekte Messverfahren und
•	 Berechnungsverfahren.

3.2.1  Direkte Messverfahren

Zu den direkten Messverfahren zählen Evaporimeter, Atmometer, Lysimeter11 und 
das Eddy-Kovarianz-Verfahren12. 

Evaporimeter oder Verdunstungspfannen (bzw. –kessel) sind flache, runde oder 
quadratische mit Wasser gefüllte Verdunstungsmessgeräte, bei denen die tatsäch-
liche Evaporation einer Wasseroberfläche ermittelt wird. Hierzu wird in bestimm-
ten Zeitabständen der Wasserstand der Pfanne gemessen und so der volumetrische 
Wasserverlust berechnet. Allerdings gibt es Einschränkungen hinsichtlich der Über-
tragbarkeit dieser gemessenen tatsächlichen Evaporation, da bedingt durch Bauart 
und Standorteigenschaften weder ET0 noch ETa von Wasser- oder Bodenoberflächen 
exakt bestimmt werden. Mit Hilfe von Korrekturfaktoren können lediglich Schätz-
werte abgeleitet werden. Das am weitesten verbreitete Evaporimeter ist die soge-
nannte Class-A-Pan (WMO, 1976). 

11  Ein Lysimeter wird vereinzelt auch Bodenevaporimeter genannt.
12 Flussmessungen nach der Eddy-Kovarianz-Methode werden vielfach auch Eddy-Korrelations-Methode 

genannt. Dies kann aber zu Verwechslungen mit der oft ebenfalls als Eddy-Korrelations-Methode 
bezeichneten Messung der Fluss-Varianz-Beziehung führen (Foken, 2006).

 
 𝑁𝑁 + 𝐸𝐸𝐸𝐸 + 𝑄𝑄 ± ∆𝑆𝑆𝑊𝑊 = 0 in mm (3-4) 
 
Mit: 

N: Niederschlagshöhe in mm 
ET: Evapotranspiration in mm 
Q: Abflusshöhe in mm 
∆Sw: Wasservorratsänderung in mm 
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Atmometer sind besondere Evaporimeter bei denen die Evaporation von einer 
wassergesättigten porösen Papieroberfläche ermittelt und täglich registriert wird 
(Piche-Atmometer). 

Im Gegensatz zu den bisher genannten Evaporimetern kann mit einem Lysime-
ter auf Grundlage der Wasserbilanz die ETa gemessen werden. Es gibt Lysimeter in 
wägbarer oder nicht wägbarer Bauart, erstere gelten als genauste Punktmessmetho-
de zur Bestimmung der tatsächlichen Evapotranspiration. Ein wägbareres Lysime-
ter ist ein oben offener, mit einem Bodenmonolithen (einer idealerweise ungestör-
ten Bodenprobe) gefüllter Behälter mit Wiegevorrichtung. Das am Behälterboden 
austretende Wasser wird aufgefangen und ebenso gemessen wie die durch Nieder-
schlag eingebrachte Wassermenge. Die Bodenoberfläche des Lysimeters ist mit der 
zu untersuchenden Vegetation bewachsen. Dabei sollen möglichst natürliche Bedin-
gungen für das System Boden-Wasser-Vegetation herrschen. Aus der Gewichtsän-
derung des Bodens und unter Kenntnis der aufgefangenen Wassermengen kann ETa 
ermittelt werden. Die punktuell mit einem Lysimeter gemessene ETa kann für ein 
größeres, dem Standort ähnliches umgebendes Gebiet als repräsentativ angesehen 
werden. Weitere auf Grundlage der Wasserbilanzgleichung basierende Verfahren 
können Schrödter (1985) entnommen werden. 

Das Eddy-Kovarianz-Messverfahren zählt zu den direkten mikrometeorologischen 
ETa Messverfahren und basiert auf der Grundlage der Energiebilanz an der Erd-
oberfläche. Die direkte Ableitung der Messgröße ist allerdings an die Erfüllung 
wesentlicher Modellannahmen (homogener Untergrund, stationäre Bedingungen 
usw.) gekoppelt. Bei dieser Methode wird die von einer Oberfläche durch turbulen-
ten Austausch in bodennahe Luftschicht transferierte Wasserdampfmenge ermittelt. 
Dieser vertikale Wasserdampfstrom eines größeren Gebiets lässt sich bestimmen in-
dem die Fluktuationen von Temperatur und Luftfeuchte mit den Luftturbulenzen in 
Korrelation gesetzt werden. Die Eddy-Kovarianz-Methode zählt zu den meist ein-
gesetzten Methoden im Zusammenhang mit der Validierung von fernerkundungs-
basierter Modellierung der Energiebilanz (Barcza et al., 2009) und kommt auch in 
der vorliegenden Arbeit zum Einsatz. Eine detaillierte Beschreibung erfolgt später 
in Kapitel 3.3.

3.2.2  Indirekte Messverfahren

Zu den indirekten ET-Messverfahren gehören das Gradientenverfahren, die Saft-
flussmessung, die Szintillometermessung und die Bowen-Verhältnis-Methode.

Beim Gradientenverfahren wird der Dampfdruckgradient zwischen verdunsten-
der Oberfläche und aufnehmender Luft ermittelt. Weitere indirekte ET-Messver-
fahren sind Verfahren die auf der Energiebilanz basieren. Die Bestimmung der ET 
erfolgt näherungsweise über den latenten Wärmestrom, der als Restglied der Ener-
giebilanz berechnet wird, falls die anderen am Energieumsatz beteiligten Größen 
bekannt sind. Zur indirekten Ermittlung der ETa werden Saftflussmessungen, Szin-
tillometermessungen, die Bowen-Verhältnis-Methode oder Fernerkundungsmetho-
den eingesetzt. 
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Bei der Saftflussmessung wird eine niederwertige Temperaturquelle in den Stamm 
oder Zweig einer Pflanze eingebracht und der Wärmefluss im Xylem13 berechnet. 
Dies geschieht entweder durch Messung der Geschwindigkeit des von der Wär-
mequelle ausgesandten Impulses oder der durch Konvektion bedingten Wärmeen-
ergiedissipation des Stamms (Allen et al., 2011b). Mit dieser Methode kann jedoch 
nicht auf ETa geschlossen werden, da hier lediglich die Transpirationskomponente 
bestimmt wird.

Ein Szintillometer ist ein optisches Instrument zur Messung der Fluktuationen 
des Brechungsindexes der Luft. Verursacht werden diese Fluktuationen durch Luft- 
druck, Lufttemperatur, oder Luftfeuchte bedingte Dichtevariationen. Die direkt 
abgeleitete Größe bei dieser Methode ist der fühlbare Wärmestrom. Um auf den 
latenten Wärmestrom bzw. ETa schließen zu können, wird die Monin–Obukhov-
Ähnlichkeitstheorie (Kapitel 3.3.2) angewendet. Szintillometermessung basieren im-
plizit auf der Annahme einer flachen und horizontal homogenen Messfläche.

Als Bowen-Verhältnis (Bowen, 1926) wird das Verhältnis zwischen fühlbarem 
und latentem Wärmestrom bezeichnet welches aus dem Gradienten zwischen Tem-
peratur und Wasserdampfdruck bestimmt wird, der in zwei unterschiedlichen Hö-
hen über der Bilanzfläche gemessen wird. Bei der Bowen-Verhältnis-Methode wird 
dieses Verhältnis in Kombination mit den gemessenen Energiebilanzkomponenten 
RN und G verwendet, um H und LvE zu berechnen. 

3.2.3  ET-Berechnungsverfahren aus meteorologischen Beobachtungen

Zur Berechnung der ET wurden eine Vielzahl von Ansätzen entwickelt, wobei al-
lein für ET0 mehr als 30 Berechnungsverfahren existieren (Maniak, 2005). Die unter-
schiedlich komplexen Ansätze lassen sich in die vier Kategorien einteilen:

•	 Energiebilanzverfahren,
•	 Aerodynamische Verfahren,
•	 Strahlungsverfahren und
•	 Kombinierte Verfahren nach aerodynamischem und Energiebilanzkonzept.

Die Energiebilanzverfahren basieren auf dem ersten Hauptsatz der Thermodyna-
mik. Dieser besagt, dass zwischen den Teilsystemen eines energetischen Systems ein 
Energieaustausch erfolgen kann, der die Energie einzelner Teilsysteme verändert, 
die Gesamtenergie des Systems aber konstant bleibt. Sämtliche Komponenten der 
Gesamtenergiebilanz beschreiben Vorgänge des Wärmetransports, weshalb für die 
Energiebilanzgleichung auch häufig der Begriff Wärmehaushaltsgleichungen ver-
wendet wird (vgl. 3.1.2). Die entwickelten Energiebilanzverfahren gehen von einer 
vereinfachten Energiebilanz aus, unter Vernachlässigung der lateralen Advektion 
und der Photosynthese (Maniak, 2005). Sofern die Größen der einzelnen Energiebi-

13 Das Xylem ist das holzige Leitgewebe, das dem Transport von Wasser und anorganischen Salzen 
durch die Pflanze dient (Kadereit et al., 2014).
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lanzkomponenten nicht durch Messungen zur Verfügung stehen und auf die Um-
gebung übertragen werden können, müssen deren Werte sinnvoll geschätzt werden. 
Im Vergleich zu den übrigen ET-Berechnungsmethoden ermöglicht das Energiebi-
lanzverfahren umfassendere Einblicke in die physikalischen Prozesse des Wasser-
kreislaufs. Das Verfahren erfordert zur Lösung der Energiebilanzgleichung (vgl. 
Formel 3-3) Messwerte sämtlicher Energiebilanzkomponenten. Mit Hilfe gemesse-
ner meteorologischer Parameter ist es möglich die nicht gemessenen Komponenten 
der Energiebilanz abzuschätzen.

Aerodynamische Berechnungsverfahren berücksichtigten den aerodynamischen 
Transportprozess, d.h. die Abhängigkeit der Geschwindigkeit des molekularen 
Transports von der Temperatur und dem atmosphärischen Druck. Die Evaporati-
onsrate ist dabei proportional zum Dampfdruck der Luft. Der erste Versuch der 
physikalischen Ableitung der ET0 wurde von Dalton (1802) durchgeführt.

Als Anwendungsgebiet für Strahlungsverfahren gelten Standorte, an denen nicht 
auf meteorologische Messgrößen, wie Luftfeuchte und Windgeschwindigkeit, zu-
rückgegriffen werden kann. Hierfür wurden empirische ET-Berechnungsverfahren 
entwickelt (Blaney und Criddle, 1962; Turc, 1961). Diese berechnen ET0 aus der Luft-
temperatur und Strahlungsinformationen. 

Zur vierten Gruppe der indirekten Messmethoden zählen die kombinierten Verfah-
ren nach aerodynamischem und Energiebilanzkonzept. Diese sind physikalisch basierte 
Verfahren zur Berechnung der ET, bei dem Energiebilanzkomponenten und aero-
dynamische Terme miteinander kombiniert werden. Die Grundgleichung dieser 
Verfahrensgruppe wurde von Penman (1948) entwickelt, daher spricht man auch 
vom sogenannten Kombinationsverfahren nach Penman, welches ursprünglich zur 
Berechnung der ET0 über flachen stehenden Gewässern entwickelt wurde. 

Basierend auf dem Kombinationsverfahren nach Penman wurden mehrere Ver-
einfachungen dieser komplexen Gleichung entwickelt (u.a. Hargreaves und Sama-
ni, 1985; Priestley und Taylor, 1972). Eine ausführliche Vorstellung der gängigsten 
dieser Methoden erfolgt im Anhang A. Außerdem wird auf Fachliteratur verweisen 
(Allen et al., 2011b; Foken, 2006; Maniak, 2005).

 ETPenman =
s+γ

  ( RN−G
L

   +   γ ∙ f(u) ∙ (es(T) − e)) in mm/d (3-5) 

 
                                    Energiebilanzterm  aerodynamischer Term  
 
Mit: 
s:  Steigung der Sättigungsdampfkurve  in hPa/K 
γ:  Psychrometerkonstante  in hPa/K 
RN:  verfügbare Strahlungsenergie  in W/m² 
G:  Bodenwärmestrom  in W/m² 
L :  spezifische Verdampfungswärme in J/kg 
f(u): Windfunktion nach Dalton  in m/(d ∙ hPa) 
es(T) − e:  Sättigungsdefizit der Luft  in hPa 
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3.2.4  Fernerkundungsbasierte Ableitung der ET

Die Satellitenfernerkundung gewann als Instrument zur Beantwortung globaler 
und regionaler hydrologischer Fragestellungen in den vergangenen Jahrzehnten 
immer mehr an Bedeutung. Der wesentliche Vorteil der Fernerkundung gegenüber 
herkömmlichen Punktmessungen liegt in der hohen räumlichen Abdeckung. Wäh-
rend Punktmessungen in der Regel mit einer höheren zeitlichen Auflösung realisiert 
werden können, ist der Vorteil fernerkundlicher Methoden, große Flächen auch in 
unzugänglichen Gebieten untersuchen zu können. Zahlreiche Studien belegen die 
hohe Praktikabilität von Fernerkundungsmethoden speziell bei Untersuchungen 
der Energiekreisläufe an der Erdoberfläche. 

Seit dem Ende der 1990er Jahre werden fernerkundungsbasierte Methoden zur Ab-
leitung der Energiebilanzkomponenten entwickelt. Dieses Unterkapitel gibt einen 
Überblick über die bisher durchgeführten Forschungsarbeiten zur fernerkundlichen 
Ableitung der Verdunstungsmenge von Landoberflächen. Um trotz der Vielzahl der 
in den vergangenen Dekaden entwickelten Ansätze einen Überblick geben zu kön-
nen, werden im Folgenden lediglich die meist verwendeten Methoden sowie der 
aktuelle Forschungsbedarf erläutert.

In den vergangenen Jahrzehnten wurden Methoden entwickelt, die sich nach 
Courault et al. (2005) in vier Kategorien einteilen lassen:

•	 vereinfachte empirische Regressionsmethoden,
•	 Residualansätze,
•	 Widerstandsansätze und
•	 Vegetationsindexverfahren.

Idso et al. (1975) erkannten in ihren Studien zur Bestimmung der Evaporation 
über einer Brachfläche in Phoenix (USA) das Potenzial der Satellitenfernerkundung 
zur großflächigen Bestimmung der Verdunstung. Sie präsentierten ein Modell zur 
Berechnung von ETa Tageswerten über trockenen und feuchten Böden anhand der 
Verbindung von fernerkundlich abgeleiteter Bodenoberflächentemperatur und Da-
ten meteorologischer Stationen. Dieser Ansatz resultierte in der Beschreibung ei-
ner „vereinfachten empirischen Regressionsmethode“ (Jackson et al., 1977). Bei dieser 
Methode wurde die am Fernerkundungssensor gemessene thermale Ausstrahlung 
gegen eine gemessene meteorologische Variable regressiert, beispielsweise die so-
lare Einstrahlung oder die Lufttemperatur. Seguin und Itier (1983) fanden bei ihren 
Untersuchungen heraus, dass die bestimmenden Faktoren bei der Ableitung der 
Regressionskoeffizienten die Oberflächenrauigkeit, die Windgeschwindigkeit und 
die atmosphärische Stabilität sind. Zwei wesentliche Annahmen liegen der verein-
fachten empirischen Regressionsmethode zu Grunde. Der tägliche Beitrag des Bo-
denwärmestroms kann vernachlässigt werden und der zur Mittagszeit bestimmte 
Wert des fühlbaren Wärmestroms drückt das Verhältnis der turbulenten Energie-
flüsse hinreichend genau aus, so dass die Aufteilung der gemessenen verfügbaren 
Energie möglich ist (Courault et al., 2003). Der große Vorteil dieser Methode ist die 
einfache Anwendbarkeit auch in Regionen mit limitierter Messdatenverfügbarkeit. 
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Aufgrund dieser Einfachheit kam der Ansatz oft zur Anwendung (z.B. Caselles et al., 
1998; Carlson et al., 1995; Thunnissen und Nieuwenhuis 1990). Nachteilig bei Ver-
wendung der vereinfachten empirischen Regressionsmethode ist, dass die Notwen-
digkeit zur untersuchungsgebietsspezifischen Ableitung der Regressionsparameter 
sowie deren lokaler Gültigkeit besteht. Eine allgemeine Bestimmung der Faktoren 
der empirischen Funktion bzw. eine Übertragung auf größere Gebiete mit variab-
len Oberflächenbedingungen ist aufgrund der Heterogenität verschiedener Land-
bedeckungen nur begrenzt möglich.

Die seit den 1990er Jahren entwickelten Residualansätze eigenen sich zur Über-
windung der im vorherigen Abschnitt genannten Einschränkungen. Bei diesen wird 
ET indirekt durch Lösung der Energiebilanzgleichung an der Landoberfläche be-
stimmt. Der für die Verdunstungsmenge maßgebende latente Wärmestrom wird 
hier als Restglied der Energiebilanz ermittelt, wenn die Größen Strahlungsbilanz, Bo-
denwärmestrom und fühlbare Wärmestrom aus vorherigen Berechnungen bekannt 
sind. Diese werden auf verschiedene Weise abgeleitet, wobei hier in so genannte 
Single-Source und Dual-Source-Modelle unterschieden wird. Bei den Dual-Source-
Modellen werden Transpiration und Evaporation getrennt voneinander berechnet. 
Bei Single-Source-Modellen wird die Landoberfläche als ein einziges „großes Blatt“ 
aufgefasst, bestehend aus einer einheitlichen Schicht (Boden und Vegetation). Es er-
folgt demnach keine Unterscheidung der Energiequellen und -senken von Vegeta-
tion und Boden (Huntingford et al., 1995). Die Gruppe der Single-Source-Modelle 
wird im Folgenden zuerst vorgestellt. 

Der erste Residualansatz geht auf Menenti und Choudhury (1993) zurück. Diese 
stellten einen Index der Oberflächenenergiebilanz SEBI (Surface Energy Balance 
Index) vor. Hierunter wird die relative Verdunstung, also das pixelweise berech-
nete Verhältnis von ETa und ET0 verstanden. SEBI basiert auf dem sogenannten 
„Crop water stress index“ (CWSI) von Jackson et al. (1981) und nutzt die Diffe-
renz zwischen trockenen und feuchten Flächen innerhalb einer Satellitenszene zur 
Ableitung der relativen Verdunstung. Eine Vereinfachung des SEBI Verfahrens 
für näherungsweise konstante atmosphärische Bedingungen unternahmen Roer-
ink et al. (2000) mit dem S-SEBI (Simplified Surface Energy Balance Index). Einen 
ähnlichen Ansatz verwendet auch das von Bastiaanssen et al. (1998) entwickelte 
Modell SEBAL (siehe Kapitel 3.4). In diesem Ansatz wird die tatsächliche Evapo-
transpiration mit einer geringen Anzahl von Eingangsdaten ebenfalls als Restglied 
der Energiebilanzgleichung berechnet. SEBAL gehört zu den am weitesten ver-
breiteten Modellen der Residual-Methode (Allen et al., 2007; Conrad 2006; Tsouni 
et al., 2008). Eine Weiterentwicklung von SEBAL ist das von Allen et al. (2007) 
vorgestellte Modell METRIC (Mapping Evapotranspiration with Internalized Ca-
libration). METRIC überwindet einige Limitierungen des SEBAL Verfahrens. Es 
kann auch in stärker reliefierten Regionen angewendet werden und ermöglicht 
durch die Integration einer gebietsspezifischen Referenz-ET eine bessere regionale 
Anpassung des Verfahrens. Senay et al. (2007) stellten das später erweiterte Modell 
SSEB (Simplified Surface Energy Balance) vor, welches ähnliche Funktionalitäten  
wie METRIC aufweist (Senay et al., 2007, 2011). Hinzu kommen Verfahren wie 
RESEP (Regional Evapotranspiration through Surface Energy Partioning, Ambast 
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et al., 2002), SEBS (Surface Energy Balance System, Su 2002), ReSET (Remote Sens-
ing of Evapotranspiration, Elhaddad und Garcia, 2008) und ALARM (Analytical 
Land Atmosphere Radiometer Model, Suleiman et al., 2009). Eine weitere Unter-
gruppe stellen die sogenannten Dreiecks- und Trapezmodelle dar (Carlson et al., 
1995; Jiang und Islam, 2003; Lambin und Ehrlich, 1996), basierend auf den Über-
legungen von Goward et al. (1985) sowie einige weitere experimentelle Modelle 
(Batra et al., 2006; Boegh et al., 2002; Long und Singh, 2012; Wang et al., 2006; 
Wloczyk, 2007).

Dual-Source-Modelle unterscheiden explizit zwischen den Energietransferpro-
zessen von Vegetation und Boden. Das erste Verfahren aus der Gruppe der Dual-
Source-Methoden geht auf Norman et al. (1995) zurück. Basierend auf deren Arbei-
ten entwickelten Anderson et al. (1997) das Modell TSTIM, welches später in ALEXI 
(Atmosphere Land Exchange Inverse) umbenannt wurde. ALEXI wurde seither in 
zahlriechen Anwendungen eingesetzt. Einen Überblick hierüber geben Mecikals-
ki et al. (2005). Später wurde weitere Varianten wie DTD (Dual Temperautre Dif-
ference, Norman et al., 2000) und DisALEXI (Disaggregated ALEXI, Norman et al., 
2003) veröffentlicht. 

Zur Kategorie der Widerstandsansätze zählen sogenannte Schichtmodelle, welche 
für den Energieaustausch zwischen Atmosphäre und Landoberfläche das Wider-
standsprinzip zugrunde legen. Schichtmodelle betrachten den Boden, die Vegeta-
tion und die Atmosphäre, weshalb diese Modelle auch als SVAT-(Soil Vegetation 
Atmosphere Transfer) oder „big-leaf“-Modelle bezeichnet werden. Hier bilden die 
zähe Unterschicht und die molekulare Schicht (siehe Kapitel 3.3.1) einen gemein-
samen molekular-turbulenten Widerstand und das System Pflanze-Boden einen 
sogenannten Canopy-Widerstand. Sie sind hinsichtlich ihrer Komplexität unter-
schiedlich ausgeprägt und werden in Ein- und Mehrschichtmodelle eingeteilt. Die 
Einschichtmodelle berücksichtigen lediglich die unmittelbar umschließende Atmo-
sphäre und betrachten die Pflanze als ein großes Blatt welches über dem Boden liegt 
(Foken, 2006). Mehrschichtmodelle hingegen unterteilen die Atmosphäre in mehre-
re Schichten. Schichtmodelle werden häufig als Ergänzung zu den Residualansät-
zen betrieben, um wolkenbedingte Datenlücken sinnvoll zu schließen (Nouri et al., 
2013).

Vegetationsindexverfahren (VI-Verfahren) setzten Fernerkundungsdaten zur Er-
mittlung eines ET-Abmilderungsfaktors ein, um das tatsächliche Pflanzenwachstum 
zu bestimmen, wie z.B. den empirischen α-Koeffizienten nach Priestley und Tay-
lor (1972) oder den Pflanzenwachstumskoeffizienten kc (siehe 3.1.1). Die fernerkun-
dungsbasierten Vegetationsindexverfahren nutzen dabei den starken Zusammen-
hang zwischen Vegetationsmenge und –transpiration (Glenn et al., 2007). In Studien 
wird überwiegend der NDVI (Normalized Difference Vegetation Index) als Vegeta-
tionsindex verwendet (Singh und Irmak, 2009; Tasumi und Allen, 2007). Ein wesent-
licher Vorteil dieses Index ist, dass er sein Maximum etwa zur selben Zeit erreicht 
wie der Pflanzenwachstumskoeffizienten kc. VI-Verfahren zeichnen sich durch ihre 
relativ einfache Handhabung aus, neigen jedoch zur Überschätzung der Evapotran-
spiration unter Wasserstressbedingungen. Außerdem ist die Variabilität der VI-kc-
Beziehung stark von der Vegetation abhängig (Allen et al., 2011b).
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Eine ganzheitliche Analyse der wesentlichen, zur Berechnung der ET benötigten, 
aus Fernerkundungsdaten abgeleiteten Energiebilanzkomponenten erfolgte bisher 
kaum und ist daher wesentlicher Bestandteil der Untersuchungen der vorliegenden 
Arbeit (siehe Kapitel 5.2).

3.3  Eddy-Kovarianz

Das Eddy-Kovarianz-Messverfahren gehört zu den in Kapitel 3.2.1 vorgestellten di-
rekten Messverfahren zur Bestimmung atmosphärischer Turbulenzen der boden-
nahen Grenzschicht ohne Verwendung empirischer Koeffizienten (Foken, 2006). 
Es beruht auf der Annahme, dass sämtlicher Transport von Wärme und Feuch-
tigkeit zwischen den bodennahen Schichten und der Atmosphäre durch turbulen-
ten Austausch stattfindet. In dieser Arbeit wird die Eddy-Kovarianz-Methode zur 
Validierung der Ergebnisse der fernerkundungsbasierten Modellierung der Ener-
giebilanz eingesetzt. Für das Prozessverständnis der Eddy-Kovarianz-Theorie ist 
die Definition des Begriffs der atmosphärischen Grenzschicht unerlässlich. Daher 
werden zunächst die notwendigen Begriffe erläutert, die im Zusammenhang mit 
der atmosphärischen Grenzschicht sowie der innerhalb dieser Schicht ablaufenden 
Strömungs- und Ausbreitungsprozesse wichtig sind (Kapitel 3.3.1). Darauf folgend 
werden die notwendigen physikalischen Grundlagen vermittelt (Kapitel 3.3.2). In 
einem gesonderten Kapitel 3.3.3 wird die Bedeutung der Windwirklänge im Zusam-
menhang mit dem Eddy-Kovarianz-Messverfahren erläutert.

3.3.1  Die atmosphärische Grenzschicht

Die Erdatmosphäre gliedert sich in Exosphäre, Thermosphäre, Mesosphäre, Stra-
tosphäre und Troposphäre (siehe Abbildung 3-1). Den unteren Rand der Tropo-
sphäre bildet die Erdoberfläche, die sich in Wechselwirkung mit ihr befindet und 
deren Prozesse die Boden, Wasser-, Vegetations- und Eisschichten beeinflussen. Mit 
Näherung an die Erdoberfläche nimmt u.a. die Reibung zu und der Wind erfährt 
gegenüber dem geostrophischen Wind eine Reduzierung im Betrag und weicht 
zwischen 30-45 ° in der Richtung ab (Foken, 2006). Der obere Teil der Troposphäre 
wird als freie Atmosphäre bezeichnet und der untere Bereich, in dem die wesentli-
chen Transportprozesse (z.B. für Impuls, Wärme, Wasser und anderer Stoffbeimen-
gungen) ablaufen, wird atmosphärische oder auch planetare Grenzschicht genannt 
und ist wie folgt definiert:

„Die atmosphärische Grenzschicht ist der Teil der Troposphäre der unmittelbar durch die 
Präsenz der Erdoberfläche beeinflusst wird und innerhalb einer Zeit von weniger als einer 
Stunde auf Oberflächenkräfte reagiert.“ (aus dem Englischen, Stull, 1988, S. 2)
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Die innerhalb der atmosphärischen Grenzschicht stattfindenden Prozesse sind 
u.a. Evaporation, Transpiration, Wärmetransport und Schadstoffausstoß. Diese 
aus der Wechselwirkung zwischen Erdoberfläche und Grenzschicht resultierenden 
Impuls- und Energieströme beeinflussen noch die freie Atmosphäre. Die Mächtig-
keit der atmosphärischen Grenzschicht variiert erheblich in Raum und Zeit. Die 
vertikale Erstreckung reicht von einigen hundert Metern über den Ozeanen bis zu 
wenigen Kilometern über Land. Im Tagesgang verändert sich die atmosphärische 

Abbildung 3‑1: Vertikaler Aufbau der Erdatmosphäre.

Quelle: Verändert nach Etling, 2010
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Grenzschicht von einer stabilen nächtlichen Schichtung zu einer gut durchmisch-
ten Schicht unmittelbar nach Sonnenaufgang, der sogenannten Mischungsschicht. 
Auf die Stabilitätszustände der atmosphärischen Grenzschicht wird in 3.3.2 genauer 
eingegangen. Eine weitere Unterteilung der atmosphärischen Grenzschicht wird in 
viskose Unterschicht, Prandtl-Schicht und Ekman-Schicht vorgenommen (Etling, 
2010). Die hieraus resultierende Gesamteinteilung der Troposphäre lässt sich aus 
Abbildung 3-2 entnehmen. Die viskose Unterschicht oder auch laminare Grenz-

Abbildung 3‑2: Darstellung der Schichtung der Troposphäre und Illustration idealisierter vertikaler Profile von a) 
Temperatur, b) Wind, c) latenter und d) fühlbarer Wärme über einer unbewachsenen Erdoberfläche zur Mittagszeit.

Quelle: Verändert nach Stull, 1988
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schicht besitzt eine nur geringe Mächtigkeit von wenigen Millimetern und weist im 
unteren Teil keinerlei Turbulenzen auf. Der Feuchte- und Wärmetransport erfolgt 
hier ausschließlich durch molekulare Diffusion. Die viskose Unterschicht hat keinen 
unmittelbaren Einfluss auf die Vorgänge innerhalb der Grenzschicht, daher wird 
auf eine detailliertere Behandlung an dieser Stelle verzichtet und auf die Literatur 
verwiesen (z.B. Foken 2006; Kraus 2008; Meschede 2006). 

Für die Eddy-Kovarianz-Theorie von wesentlich größerer Bedeutung ist die  
Prandtl-Schicht, auch bodennahe Grenzschicht genannt. Die Mächtigkeit dieser 
Schicht beträgt etwa 10 % der atmosphärischen Grenzschicht. Die Summe der moleku-
laren und turbulenten Energieflüsse innerhalb der Prandtl-Schicht ist als weitgehend 
höhenkonstant anzunehmen, weshalb diese Schicht häufig auch als „constant flux lay-
er“ bezeichnet wird. Zusammen mit der Annahme, dass die molekularen Austausch-
prozesse innerhalb der Prandtl-Schicht vernachlässigbar sind, ergibt sich die Mög-
lichkeit die Flussdichten allein aus den turbulenten Wärmeströmen zu bestimmen. 

An der unteren Grenze der Prandtl-Schicht ist die Windgeschwindigkeit auf-
grund der durch die Oberflächenrauigkeit bedingten Reibung gleich Null. Der Ein-
fluss der Reibung nimmt mit der Höhe ab und führt zu einem nahezu logarithmi-
schen Profil der Windgeschwindigkeit (Abbildung 3-2b). Die durch den höhenkon-
stanten vertikalen turbulenten Impulsaustausch induzierte Schubspannung führt 
trotz nachlassendem Reibungseinfluss dazu, dass die Windrichtung in Richtung der 
Schubspannung zeigt. Im Vergleich zu den bereits angesprochenen molekularen 
Austauschprozessen der viskosen Unterschicht (siehe 3.3.2.2) sind die turbulenten 
Transportvorgänge der Prandtl-Schicht (siehe 3.3.2.3) um etwa das 105-fache effek-
tiver (Foken, 2006).

Die über der Prandtl-Schicht befindliche Ekman-Schicht umfasst den Großteil 
der atmosphärischen Grenzschicht, d.h. eine relative Mächtigkeit von ungefähr 90 %. 
Der Einfluss der Reibung nimmt mit der Höhe weiter ab, daraus ergibt sich eine Ab-
nahme der vertikalen turbulenten Wärmeströme. Damit sinkt auch der Einfluss der 
Schubspannung auf die Windrichtung und der Einfluss des, aus dem Gleichgewicht 
von Coriolis- und Druckgradientenkraft resultierenden, geostrophischen Windes 
führt zu einer Drehung der Windrichtung von 30 – 45 ° (Foken, 2006).

Zwischen freier Atmosphäre und Ekman-Schicht bildet sich tagsüber eine sta-
tisch stabile Schicht mit Temperaturinversion, die häufig als Entrainment-Schicht 
bezeichnet wird (Abbildung 3-2a). Mittels dieser Schicht findet eine Ein- und Aus-
mischung von Luft zwischen atmosphärischer Grenzschicht und freier Atmosphäre 
statt. Innerhalb dieser Schicht ändert der fühlbare Wärmestrom sein Vorzeichen, 
d.h. der Transport findet abwärtsgerichtet statt (Abbildung 3-2d). Dies bedeutet, 
dass eine Erwärmung der atmosphärischen Grenzschicht von unten durch aufstei-
gende Wärme vom Boden und von oben durch absinkende Wärme aus der freien 
Atmosphäre stattfindet. Der Wärmefluss bleibt innerhalb und kurz über dem En-
trainment negativ. Anders verhält sich hingegen das vertikale Profil des latenten 
Wärmestroms. Die Abnahme der latenten Wärme erfährt innerhalb des Entrainment 
einen sprunghaften Anstieg (Abbildung 3-2c). Dieser ist damit zu begründen, dass 
die vom Boden aufwärts transportierte Feuchtigkeit einerseits für die Befeuchtung 
der freien Atmosphäre verwendet oder andererseits Teil der Ekman-Schicht wird.
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3.3.2  Physikalische Prozesse in der atmosphärischen Grenzschicht

Zum besseren Verständnis der folgenden physikalischen Grundlagen findet an die-
ser Stelle die Erläuterung der verwendeten Terminologie statt, insbesondere die des 
Energiestroms (3.3.2.1). Daran anschließend werden die Austauschprozesse der vis-
kosen Unterschicht (3.3.2.2) und der Prandtl-Schicht erläutert (3.3.2.3).

3.3.2.1	Definition	der	Energieströme
Gemäß der Definition von Stull (1988, S. 47) ist ein Energiestrom bzw. Energiefluss, 
die Menge einer Einheit Energie die sich durch eine Einheit Fläche in einer Einheit 
Zeit bewegt. In der Meteorologie werden Energieströme als Wärmeströme bezeich-
net (Foken 2006). Der Wärmestrom H definiert sich damit als Menge an Wärme in 
Joule pro Fläche in m² und Sekunde. Der Feuchtestrom E wird nach dieser Defini-
tion geschrieben als Menge einer Einheit Wasser pro Einheit Fläche in einer Einheit  
Zeit:

Zur Umrechnung des Feuchtestroms in einen Strom latenter Wärmeenergie wird 
E mit der spezifischen Verdampfungswärme Lv multipliziert (siehe Kapitel 3.3.4). 
Daher wird der latente Wärmestrom bei der Berechnung der Energiebilanzglei-
chung häufig als LvE bezeichnet. In der Realität ist die direkte Messung der Wär-
meenergiemenge nur schwer möglich (Stull, 1988). Daher beschränkt sich die Eddy-
Kovarianz-Theorie bei der Bestimmung von Wärmeenergieflüssen auf die Ermitt-
lung von messbaren Größen wie Temperatur, Geschwindigkeit oder Wasser- bzw. 
Kohlenstoffdioxidkonzentration der Luft und schließt daraus auf die kinematische 
Wärmeenergiemenge. Die kinematische Form der Energieströme erhält man durch 
Division der normalen Energieströme mit der Luftdichte ρLuft in kg / m³. Im Falle der 
fühlbaren Wärme erfolgt zusätzlich die Division durch die spezifische Wärmekapa-
zität cp in J / (kg · K).

Die oben dargestellten Formen erlauben eine einfache Konvertierung zwischen 
kinematischem und normalem Energiestrom. Diese simple Umformung der Ener-
gieströme hat nur innerhalb der atmosphärischen Grenzschicht Gültigkeit. Grund 
hierfür ist, dass die Grenzschicht normalerweise nur eine geringe Mächtigkeit auf-
weist in dem die Dichteunterschiede im Vergleich zu anderen meteorologischen Va-
riablen vernachlässigbar sind. 

kinematischer Wärmestrom 𝐾𝐾H =
H

ρLuft∙cp
 in 𝐾𝐾∙𝑚𝑚𝑠𝑠  (3-8) 

 
kinematischer Feuchtestrom 𝐾𝐾𝐾𝐾𝐸𝐸𝐸𝐸 = E

ρLuft
 in 

 𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘Wasser ∙ 𝑚𝑚𝑚𝑚
𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘Luft ∙ 𝑠𝑠𝑠𝑠

 (3-9)

 

 

Wärmestrom 𝐻𝐻 in J
m2∙s (3-6) 

 
Feuchtestrom 𝐸𝐸 in kgwasser

m2∙s  (3-7) 
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Die kinematischen Energieströme können direkt gemessen werden. Der fühlbare 
kinematische Wärmestrom wird durch die Messgrößen Temperatur T und vertikale 
Windgeschwindigkeit w und für der kinematischen Feuchtestrom durch w und den 
spezifischem Feuchtigkeitsgehalt q der Luft bestimmt (Stull, 1988).

Das zeitliche Mittelungsintervall muss ausreichend groß gewählt werden, um 
auch langwellige Flussanteile zu erfassen ohne dabei die Bedingung der Stationari-
tät zu verletzen. Als anerkanntes Mittelungsintervall wird hierfür eine Messzeit von 
30 Minuten empfohlenen (Foken, 2006). 

3.3.2.2  Molekularer und turbulenter Austausch
Grundsätzlich erfolgt der Transfer von Wärme innerhalb der atmosphärischen 
Grenzschicht entweder durch molekularen oder turbulenten Austausch bzw. einer 
Mischform in der Übergangsphase zwischen viskoser Unterschicht und Prandtl-
Schicht. Die Wärmeübertragung beim Bodenwärmestrom findet dabei generell 
durch Konduktion statt, d.h. durch Übertragung von Molekül zu Molekül. Inner-
halb der viskosen Unterschicht erfolgt für die fühlbaren und latenten Wärmeströme 
der Wärmeenergietransfer ebenfalls teilweise molekular. 

Beim turbulenten Austauschstrom wird die Wärme von Turbulenzmoment14 zu 
Turbulenzmoment übertragen, wobei man sich Turbulenzmomente als Luftvolu-
mina mit weitgehend einheitlichen thermodynamischen Eigenschaften vorstellen 
muss (Foken, 2006). Diese Turbulenzwirbel treten in der Größenordnung von weni-
gen Millimetern bis zu Kilometern auf, wobei sich mehrere kleine Wirbel zu größe-
ren zusammenschließen können.

3.3.2.3  Turbulente Strömung
Die vollständigste Beschreibung einer Strömung erfolgt mit Hilfe der Naiver-
Stokes-Gleichungen15. Bislang wurde keine analytische Lösung dieser Gleichungen 
gefunden, daher müssen physikalisch sinnvolle Näherungen verwendet werden. 
Das für die vorliegende Arbeit wesentliche Näherungskonzept ist die Grenzschicht-
theorie nach Prandtl (1904). Diese Theorie ist für anliegende Strömungen und große 
Reynoldszahlen definiert. Sie ermöglicht die Zerlegung des Strömungsfeldes um 
einen Körper in eine dünne reibungsbehaftete Grenzschicht und eine reibungsfreie 
Außenströmung. In der Prandtl’schen Grenzschichtheorie wird nach der Art der 
Strömung unterschieden, welche durch die Reynolds-Zahl ausgedrückt wird. Die 

14  Turbulenzelemente werden auch Turbulenzwirbel (engl. Eddies) genannt.
15  Auf eine detaillierte Beschreibung der Navier-Stokes-Gleichung wird zur Wahrung der Übersichtlichkeit 

an dieser Stelle verzichtet. Näheres kann der Fachliteratur entnommen werden (Foken, 2006; Kraus, 
2008).

vertikaler kinematischer Wärmestrom  H = ̅ ̅ ̅ ̅  in ∙  (3-10) 

 
vertikaler kinematischer Feuchtestrom  = ̅ ̅ ̅ ̅  in Wasser ∙

Luft ∙
 (3-11) 
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Reynolds-Zahl drückt das Verhältnis zwischen Trägheits- und Zähigkeitskräften 
aus und wird mathematisch beschrieben in der Form:

mit charakteristischer Länge d in m, charakteristischer Strömungsgeschwindigkeit 
u in m/s und charakteristischer kinematischer Viskosität ν in m²/s des strömenden 
Fluids.

Der Wertebereich der Reynolds-Zahl dient zur Unterscheidung zwischen lami-
narer und turbulenter Strömung. Kleine Reynolds-Zahlen deuten auf laminare Strö-
mung hin, während größere Reynolds-Zahlen auf turbulente Strömungen schließen 
lassen. Turbulente Strömungen unterliegen dabei unregelmäßigen Schwankungen. 
Grundlegend für die Beschreibung einer turbulenten Strömung x ist die Anwen-
dung der sogenannten Reynolds-Zerlegung. Hiernach wird x in einen zeitlich ge-
mittelten Anteil x̄  und einen fluktuierenden Anteil x ́ zerlegt: 

Strömungen unterliegen allgemein, d.h. unabhängig von der Art der Strömung, 
den Erhaltungsgesetzen für Masse, Energie und Impuls. Zu deren Beschreibung 
werden folgende Variablen benötigt:

•	 dreidimensionaler Windgeschwindigkeitsvektor  u� = (u, v, w),
•	 dreidimensionales kartesisches Koordinatensystem (x, y, z),
•	 Temperatur T,
•	 Spezifische Feuchte q,
•	 Druck p und 
•	 Dichte ρ.

Vor der Anwendung der Reynolds-Zerlegung müssen die wichtigsten Regeln bei 
der Mittelung turbulenter Größen eingeführt werden. Diese Regeln sind allgemein-
hin als Reynolds’sche Postulate bekannt (Foken, 2006) und lauten:

Die oben aufgeführten Regeln gelten streng genommen nur für die Mittelung 
vieler und unter identischen Bedingungen bestimmten Realisationen, d.h. einer ho-
hen Messfrequenz (5 Hz – 20 Hz). Grundlegend für die Eddy-Kovarianz-Methode 
ist das zweite Reynolds’sche Postulat. Demnach ergibt sich für die kinematischen 

 
 𝑅𝑅𝑅𝑅 = 𝑑𝑑∙𝑢𝑢

𝜈𝜈   (3-12) 
 
 

 𝑥𝑥 = 𝑥𝑥 + 𝑥𝑥′  (3-13) 
 

 ′ = 0  
 = ∙ + ′ ′  
 ̅ ̅ ̅ ̅ = ∙   (3-14) 
 
 
 = ∙  (mit a = Konstante)  
 x + y = x + y  
 
 



35

Flüsse (vgl. Gleichungen 3-10 und 3-11) gemäß der Reynolds-Zerlegung unter An-
wendung der Postulate zur Beschreibung der kinematischen Wärmeflüsse:

Unter Berücksichtigung der Annahme, dass der Mittelwert des vertikalen Windes 
gleich null    (     ̄  w  = 0  )     ist und der Luftdruck innerhalb des Mittelungsintervalls konstant 
bleibt   p  Luft   =   ̄   p  Luft    , vereinfachen sich die Gleichungen 3-15 und 3-16 zu:

Die kinematischen Wärmeflüsse der Eddy-Kovarianz-Theorie bildet sich dem-
nach aus der Kovarianz zwischen vertikaler Windgeschwindigkeit und einer ska-
larer Messgröße (z.B. Temperatur, Wassergehalt oder Stoffkonzentration). Es ist zu 
beachten, dass trotz Gültigkeit des ersten Reynolds’schen Postulats, Mittelwert der 
Varianz gleich null (   ̄  x‘   = 0 ), der Mittelwert der Kovarianz ungleich null ist (Stull, 
1988). Das bedeutet praktisch, dass Turbulenzen einen Nettotransport einer Größe 
x bewirken können    (    ̄  w‘x‘   ≠ 0 )     ohne gleichzeitig Masse zu transportieren (   ̄  x‘   = 0 ). 
Unter Verwendung der vorgestellten Möglichkeit zur Konvertierung der kinemati-
schen Wärmeflüsse (Gleichungen 3-8 und 3-9) in normale Wärmeflüsse erhält man 
die Gleichungen: 

Die Gleichung für den latenten Wärmestrom muss je nach Definition der skala-
ren Größe q konvertiert werden. Häufig wird die Feuchte als Konzentration gemes-
sen mit dem molaren Gewicht von Wasser (mw = 18,016) multipliziert. Die Gleichun-
gen 3-19 und 3-20 sind die Arbeitsgleichungen der Eddy-Kovarianz-Methode. Diese 
gelten streng genommen nur für die viskose Unterschicht. 

Die Übertragung der Gleichungen in die Prandtl-Schicht erfolgte erstmals durch 
Monin and Obukhov (1954) und setzt eine Reihe von Annahmen voraus, welche sich 
wie folgt zusammenfassen lassen:

•	 Corioliskraft hat keinen Einfluss auf den horizontalen Wind,
•	 Boussinesq-Approximation, d.h. die Dichteschwankungen werden vernachläs-

sigt,

 
 KH = wT̅̅ ̅̅ =  w ∙ T + w′T′ in K∙m

s  (3-15) 

  
 KE = wq̅̅ ̅̅ = w ∙ q + w′q′ in kgWasser∙m

kgLuft∙s
 (3-16) 

 

 
 KH =  w′T′ in K∙m

s  (3-17) 
  
 KE = w′q′ in kgWasser∙m

kgLuft∙s
 (3-18) 

 

 H =  ρLuft ∙ cp ∙ w′T′ in W/m² (3-19) 
 
 LvE = λ ∙ ρLuft ∙ w′q′ in W/m² (3-20) 
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•	 Stationarität der Messgrößen innerhalb des Mittelungsintervalls,
•	 kein mittlerer Vertikalwind,
•	 Vernachlässigung der Strahlungsdivergenzen,
•	 nahe der Erdoberfläche gilt    ̄  T   =  T  0   ,
•	 Gültigkeit der Massenerhaltung,
•	 molekulare Reibung und Wärmeleitung wird vernachlässigt und
•	 horizontale Homogenität des Messuntergrundes, d.h. sämtliche Sensoren be-

finden sich innerhalb der Luftschicht, die durch dieselben Landnutzungseigen-
schaften geprägt ist.

Die wirksamen abhängigen Parameter in der Bodenschicht sind die Höhe z in 
m, die Schubspannungsgeschwindigkeit   u  *    in m/s, der kinematische Wärmestrom 

 
  

K  H    (siehe Gleichung 3-8) und der Auftriebsparameter g/T in m/(K   ∙ s²). Damit ist es 
möglich die Vorgänge in der bodennahen Grenzschicht mit genau einem dimensi-
onslosen Parameter zu beschrieben (Foken, 2006):

Hierbei ist L die sogenannten Obukhov-Länge16, die sich wiederum ergibt aus:

mit der virtuellen potenziellen Temperatur   T  p, v    in K und der Karman-Konstante  𝜿 .
Für die korrekte Anwendung der Ähnlichkeitstheorie ist es notwendig die aktu-

elle Lufttemperatur in eine virtuelle Temperatur zu überführen. In der Mikrometeo-
rologie ist dies die Temperatur, welche ein trockenes Luftteilchen annehmen würde, 
wenn es die gleiche Dichte wie die umgebende Luft hätte. Dabei ist die virtuelle 
Temperatur nur geringfügig höher als die Temperatur feuchter Luft (Foken, 2006) 
und berechnet sich aus der potentiellen Temperatur und dem spezifischem Feuch-
tigkeitsgehalt q zu:

Die potentielle Temperatur wiederrum ist in Abhängigkeit von der Lufttempe-
ratur   T  Luft    und Luftdruck  p  definiert als:

mit: Referenzdruck   p  0    = 100 kPa.
 

16 Vielfach wird auch der Begriff Monin-Obukhov-Länge verwendet. Dies ist allerdings in Anbetracht 
der historischen Bedeutung der Länge nicht gänzlich korrekt (Foken, 2006).

Ϛ =  𝑧𝑧
𝐿𝐿  (3-21) 

 

 𝐿𝐿 = − 𝑢𝑢∗3

𝜅𝜅∙ 𝑔𝑔
𝑇𝑇𝑝𝑝,𝑣𝑣

∙𝑤𝑤′𝑇𝑇′𝑝𝑝,𝑣𝑣
 in m (3-22) 

 

  
 
 𝑇𝑇𝑝𝑝,𝑣𝑣 =  𝑇𝑇𝑝𝑝 ∙ (1 + 0,38 ∙ 𝑒𝑒

𝑝𝑝)  = 𝑇𝑇𝑝𝑝 ∙ (1 + 0,61 ∙ 𝑞𝑞) in K (3-23) 

 

 
 𝑇𝑇𝑝𝑝 =  𝑇𝑇𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿 ∙ (𝑝𝑝0

𝑝𝑝 )
0,286

 in K (3-24) 
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Nach erfolgreicher Konvertierung der gemessenen Größen kann die Obukhov-
Länge L berechnet werden. Die Obukhov-Länge drückt das Verhältnis zwischen 
thermischen, dynamischen und Auftriebsprozessen aus, der sogenannten atmo-
sphärischen Stabilität. Mit ihr lässt sich der Zustand der thermischen Schichtung in 
der Prandtl-Schicht beschreiben, wobei

•	  L > 0  auf eine stabile Schichtung, kein mitt lerer Vertikalwind,
•	  L → ∞  auf eine neutrale Schichtung und
•	  L < 0  auf eine labile Schichtung 

schließen lässt. Die Zustände der atmosphärischen Grenzschicht sind in Abbil-
dung 3-3 illustriert. Hierbei wird unter atmosphärischer Stabilität die Fähigkeit 
der Atmosphäre verstanden turbulente Bewegungen zu erzeugen bzw. zu ver-
nichten. Zur Erläuterung der atmosphärischen Stabilität wird der Begriff  des tro-
ckenen Luftpaktes17 eingeführt. Stabile Schichtung bedeutet in diesem Zusammen-
hang, dass ein Luftpacket, welches z.B. durch einen Windstoß vertikal transpor-
tiert wird, wieder in seine Ausgangslage zurückkehrt. Grund hierfür ist, dass ein 
trockenes Luftpaket sich gemäß dem trockenadiabatischen Temperaturgradienten 
(-9.8 K / km) ausdehnt und dabei abkühlt. Die Umgebungsluft allerdings unterliegt 
dem tatsächlichen adiabatischen Temperaturgradienten (z.B.  -6,5 K / km) und dieser 
ist im stabilen Fall größer als der trockenadiabatische. Das Luftpaket kühlt demnach 
schneller ab als die Umgebungsluft und ist in der ausgelenkten Lage noch kühler 
als die Umgebung   (−  

d T  L  
 _ dz   < −  

d T  ad  
 _ dz  )  , unterliegt aber dem gleichen Druck und hat gemäß den 

Gesetz ten idealer Gase eine höhere Dichte. Bedingt durch den stärkeren Einfl usses 
der Gravitationskraft auf das Luftpakets sinkt es wieder in seine Ausgangslage ab 
(Abbildung 3-3a). Anders hingegen verhält es sich bei labiler Schichtung (Abbildung 
3-3b), in diesem Fall ist der tatsächliche adiabatische Temperaturgradient niedriger 
als der trockenadiabatische  (−  

d T  L  
 _ dz   > −  

d T  ad  
 _ dz  ) . Die Folge daraus ist, dass ein ausgelenktes 

Luftpaket weiter aufsteigt. Im Fall neutraler Stabilität (Abbildung 3-3c) sind tatsäch-
licher und trockenadiabatischer Temperaturgradient identisch   (−  

d T  L  
 _ dz   = −  

d T  ad  
 _ dz  )   und ein 

ausgelenktes Luftpaket verbleibt nach Ende seiner Auslenkung in der neuen Lage. 

17 Innerhalb eines trockenen Luftpakets herrschen hinsichtlich Druck und Temperatur einheitliche Be-
dingungen und es unterliegt adiabatischen Prozessen, d.h. Wärme wird weder zu- noch abgeführt.

Quelle: Eigene Darstellung, verändert nach Stull, 1988

Abbildung 3‑3: Verlauf der trockenadiabatischen und tatsächlichen Temperaturgradienten in Abhängigkeit von der 
atmosphärischen Stabilität. Im Falle stabiler und labiler Schichtung gibt der Pfeil an in welche Richtung sich ein 
vertikal aufwärts abgelenktes trockenes Luftpaket bewegt mit der Höhenänderung dz.
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Die Stabilität der Schichtung der Prandtl-Schicht unterliegt einem ausgeprägten 
Tagesgang. Wobei in der Nacht überwiegend stabile Stabilitätsbedingungen herr-
schen, während am Tag meist eine labile Schichtung vorliegt.

3.3.3	 	Räumlicher	Einflussbereich	der	turbulenten	Wärmeströme

Die gemessenen turbulenten Wärmeströme an einem bestimmten Ort (x, y) und in 
einer bestimmten Messhöhe (hm) haben ihren Ursprung nicht unmittelbar unter-
halb der Messinstrumente, sondern repräsentieren die Unterlageneigenschaften der 
windzugewandten Seite des Messstandortes (Foken 2006). Dieser räumlich abge-
grenzte turbulente Einflussbereich wird als Windwirklängen, oder auch Footprint 
bezeichnet. Die Theorie des Footprints ist schon länger bekannt, eine einheitliche 
Nomenklatur existiert allerdings nicht. Daher erfolgt an dieser Stelle eine Übersicht 
über den aktuellen Stand der Forschung, sowie eine Kennzeichnung der in dieser 
Arbeit zugrunde gelegten Begriffe und Theorien. Wie bereits in Abschnitt 3.3.2 er-
wähnt, sind Turbulenzmessungen mit Eddy-Kovarianz-Systemen nur unter der 
Annahme eines homogenen und flachen Messuntergrundes möglich. Dabei ist un-
ter homogen sowohl die physikalische Homogenität (einheitliche Wuchshöhe und 
thermale Eigenschaften) als auch die Homogenität der Spezies bzw. bei gemisch-
tem Spezies, die immer gleiche Mischung über die gesamte Messoberfläche gemeint 
(Aubinet et al., 2012). Bei den gegenwärtig verbreiteten Footprint-Modellen handelt 
es sich um Diffusionsmodelle die ebenfalls auf der Annahme einer homogenen 
Unterlage, höhenkonstanter Flüsse und advektiven Bedingungen basieren (Foken 
2006). In der Praxis sind homogene Bedingungen nur selten zu finden, deshalb ist es 
für die Interpretation des Messsignals notwendig die Gültigkeit der Ergebnisse an-
hand der getroffenen Annahmen zu bewerten. Die Messungen bei denen der Foot-
print außerhalb des zu betrachtenden Ökosystems liegt sind demnach zu verwerfen 
und durch geeignete Methoden zu ersetzen (siehe Kapitel 3.3.4). 

Die Bestimmung des Footprints ist nicht trivial, was auch an der Anzahl der ver-
schiedenen entwickelten Ansätze der letzten Jahre zu erkennen ist. Diese können im 
Wesentlichen in vier Untergruppen unterteilt werden (Steinfeld, 2009):

•	 Reynolds-gemittelte Modelle,
•	 lagrangesche-stochastische Modelle (mit Vor- und Rückwärtstrajektorien), 
•	 Grobstruktursimulationsmodelle (Large-Eddy-Simulation) und 
•	 analytische Modelle. 

Eine ausführliche Beschreibung der historischen Entwicklung der Footprint Mo-
dellierung, sowie detailliertere Beschreibungen der verschiedenen Ansätze können 
Schmid (2002), Vesala et al. (2008) oder Aubinet et al. (2012) entnommen werden. 

Eine einfache Abschätzung der windwärts gerichteten Ausdehnung des zu be-
messenden homogenen Untergrunds lässt sich mit der 1:100 Faustregel vornehmen 
(Vesala et al., 2008). Diese Faustformel wird u.a. bei der Suche nach potentiell ge-
eigneten Standorten eingesetzt. Mit dieser Abschätzung der Windwirklänge ergibt 
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sich z.B. für einen Sensor in einer Messhöhe von 5 m, eine minimale Ausdehnung 
windwärts von 500 m des zu bemessenden Ökosystems. 

Reynolds-gemittelte Modelle (RANS, engl. Reynolds-Averaged-Navier-Stokes) 
zur Bestimmung der Footprintausdehnung wurden erstmals von Sogachev et al. 
(2002) verwendet. Diese sind wie alle numerischen Modelle zur Lösung der Navier-
Stokes-Gleichung geeignet, um die Ausbreitung eines passiven Skalars zu ermitteln. 
Verwendet man diese Reynolds-gemittelten Modelle zusammen mit empirischen 
Informationen über die Schließung der verwendeten Gleichungen erhält man einen 
vielversprechenden Ansatz zur Berechnung des Fluss-Footprints über heterogenen 
und hügeligen Messoberflächen (Sogachev und Lloyd 2004). 

Lagrangesche stochastische Modelle (LSM) beschreiben die Diffusion eines pas-
siven Skalars in einer turbulenten Strömung. Diese kann unter Verwendung einer 
stochastischen Differentialgleichung bestimmt werden, durch Berechnung der  
Trajektorien einer endlichen Anzahl von Partikeln (Schmid 2002). Lagrangesche-
stochastische Modelle werden überwiegend mit vorwärts Trajektorien betrieben 
(Leclerc und Thurtell, 1990), hier werden die Partikelpositionen nach dem Ausstoß 
in der Zeit fortschreitend berechnet. In den letzten Jahren wurden vermehrt Model-
le entwickelt, die die Partikelposition rückwärts in der Zeit berechnen (Rückwärts 
Trajektorien), d.h. ausgehend von ihrer Position zum Zeitpunkt t wird die Position 
des Partikels zum Zeitpunkt t-1 berechnet.

Grobstruktursimulationsmodelle (Large-Eddy-Simulations: LES) sind Modelle zur 
Berechnung des Transports turbulenter kinetischer Energie, unter der Grundvoraus-
setzung, dass der Großteil des Transportes von Masse, Impuls und Wärme in den 
großen Turbulenzelementen enthalten ist. Diese großen Turbulenzelemente (Large 
Eddies) werden aufgelöst, wobei die Prozesse kleinskaliger Turbulenzelemente pa-
rametrisiert werden (Vesala et al., 2008). Das erste Grobstruktursimulationsmodell 
wurde innerhalb der Studie von Moeng und Wyngaard (1988) vorgestellt. Vorteile 
dieser Modelle sind die Möglichkeit zur Footprint Bestimmung für heterogene Mes-
soberflächen (Shen und Leclerc 1994, 1995). Als nachteilig betrachtet werden kann die 
Tatsache, dass der Rechenaufwand und daher die Kosten zum Betrieb von Grobstruk-
tursimulationsmodelle höher sind als z.B. bei lagranesch- stochastischen Modellen. 
Außerdem sind diese Grobstruktursimulationsmodelle auf einfache Strömungsbe-
dingungen beschränkt. Vesala et al. (2008) sehen großes Potential in der zukünftigen 
Nutzung solcher Modelle, auch zur Generierung von Validierungsdatensätzen für 
einfacherer Footprint-Modelle. In der jüngeren Vergangenheit wurden auch soge-
nannte gekoppelte LES-LS Modelle entwickelt (Cai und Leclerc, 2006; Steinfeld et al., 
2008).

Analytische Modelle sind mathematische Lösungen der Transportgleichung ei-
nes passiven Skalars unter den Voraussetzungen einer

•	 horizontal homogenen Strömung sowie
•	 der Vernachlässigbarkeit der turbulenten Diffusion des passiven Skalars in Strö-

mungsrichtung gegenüber der Advektion. 

Ausgehend vom mittleren Konzentrationsfeld eines passiven Skalars werden 
Rückschlüsse auf die Ausbreitung der turbulenten Flüsse gezogen. Die analytischen 
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Modelle basieren auf den ersten Versuchen von Pasquill (1972) der ein einfaches, 
normalverteiltes Modell zur Beschreibung der Transferfunktion zwischen einer ge-
messenen Größe an einem Ort und den räumlich verteilten Quellen dieser Größe 
beschrieb. Es wird dabei zwischen den Begriffen Fetch und Footprint unterschieden. 
So bezeichnet Fetch, die Reichweite der windwärts zu bemessenden, homogenen 
Fläche. Dieser sollte größer sein als die Ausdehnung des Footprints, also der Quell-
fläche des gemessenen Flusses. 

Die erste Veröffentlichung eines einfachen analytischen Modells geht auf Gash 
(1986) zurück. Schmid und Oke (1990), Schuepp et al. (1990) und Leclerc und Thur-
tell (1990) griffen diesen Ansatz auf und bauten diesen aus. Wobei sich Schuepp 
et al. (1990) auf die Modellierung des Footprints unter neutralen atmosphärischen 
Bedingungen beschränkten. Die mathematische Formulierung der Footprint Funkti-
on für andere atmosphärische Schichtungen geht auf Horst und Weil (1994) zurück 
die, basierend auf Ulden (1978), ein analytisches Modell entwickelten in dem sie ein 
realistisches Windprofil und Stabilitätsabhängigkeiten in die bestehenden Ansätze 
einarbeiteten. Später entwickelten unter anderem Kormann und Meixner (2001) ein 
einfaches analytisches Modell unter Verwendung der Potenzgesetzte für Wind- und 
Diffusionsprofile. Das Modell war Bestandteil eines Modellvergleichs von Kljun et 
al. (2002a). Sie verglichen ein lagrangesches-stochastisches Modell mit Rückwärts-
trajektorien (Kljun et al., 2002b) mit einem analytischen Modell mit exponentiellem 
Windprofil (Kormann et al., 2001). Hierbei zeigten beiden Modelle gute Überein-
stimmungen für neutrale und stabile Schichtungen der Atmosphäre, solange sich 
die Messinstrumente innerhalb der bodennahen Grenzschicht befinden. Sie fanden 
weiter heraus, dass sich Form und Ausdehnung der Footprint-Funktion, sowie der 
luvseitige Abstand zum Maximalwert des Flusses in x-Richtung (xmax) unter ver-
schiedenen atmosphärischen Stabilitätsbedingungen stark verändern. Die Abbil-
dung 3-4 illustriert die windwärts gerichtete Erstreckung der Quellfläche in Abhän-
gigkeit von der Stabilität der atmosphärischen Schichtung. Im oberen Teil der Abbil-
dung 3-4 sind die quer zum Wind gerichteten 50 %-Quellflächen dargestellt, d.h. die 
Quellflächen von denen 50 % der gemessenen Informationen stammen. Im unteren 
Teil der Abbildung 3-4 ist der quer zum Wind integrierte Fluss in Abhängigkeit vom 
Zustand der atmosphärischen Schichtung veranschaulicht. Aus der Abbildung geht 
hervor, dass unter stark konvektiven Bedingungen die gemessenen Informationen 
einer konzentrierten Fläche zuzuordnen sind, als unter stabilen oder neutralen at-
mosphärischen Bedingungen.

Für die Footprintanalyse in der vorliegenden Arbeit werden Berechnungen ba-
sierend auf der analytischen Methode von Kormann und Meixner (2001) verwendet. 
Die Gründe für die Wahl eines analytischen Footprint-Verfahrens werden im Fol-
genden erläutert. Wie bereits durch Schmid (2002) festgestellt, eignen sich analyti-
sche Modelle aufgrund ihrer vereinfachten mathematischen Beziehungen gut zur 
Implementierung in Eddy-Kovarianz-Prozessierungssoftwarepakete.

Kljun et al. (2002a) wiesen in ihrer Vergleichsstudie relativ gute Ergebnisse des 
analytischen Footprint-Modells nach Kormann und Meixner (2001) für geringe 
Messhöhen innerhalb der bodennahen Grenzschicht unter labilen atmosphärischen 
Bedingungen nach. Für den im Untersuchungsgebiet vorliegenden Versuchsauf-
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bau, mit einer maximalen Messhöhe von 6,2 m, eigenen sich daher sowohl analy-
tische als auch aufwendigere Verfahren. Außerdem tritt der für diese Arbeit bzw. 
die Validierung der Modellergebnisse wichtige latente Wärmestrom im Wesent-
lichen während der Tageszeit, also unter überwiegend labilen atmosphärischer 
Schichtung auf.

Anders als beim, für die Bestimmung der Nettoprimärproduktion (NPP) wichti-
gen, CO2-Fluss, der hauptsächlich unter neutralen bzw. stabilen Schichtungen statt-
findet, eigenen sich für Messungen der latenten Wärme ebenfalls analytische wie 
lagrangsche Verfahren. Aus den erwähnten Gründen wird daher der Einsatz einer 
analytischen Footprint Methode als zielführend und geeignet erachtet. Die grund-
legenden Annahmen des ausgewählten Ansatzes von Kormann und Meixner (2001) 
sind: 

Abbildung 3‑4: Quer zum Wind integrierter Fluss und Ausdehnung des Footprints des Wärmestroms für verschie‑
dene atmosphärische Stabilitätszustände.

Quelle: Eigene Darstellung, verändert nach Kljun et al., 2002a
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•	 homogene und stationäre Bedingungen über einer homogenen und isotropen 
Oberfläche in der Höhe z=0,

•	 die Geschwindigkeitsvariabilität entlang der Achse der Hauptwindrichtung ist 
vernachlässigbar,

•	 es werden nur Advektionsprozesse berücksichtigt und
•	 der vertikale Turbulenztransport wird durch einen Diffusionsprozessgradienten 

repräsentiert.

Die Gültigkeit der jeweiligen Annahme ist während der Anwendung der Metho-
de zu überprüfen. Die Basisgleichung 3-25 beschreibt den in einer bestimmten Höhe 
zm über dem Ursprung des Koordinatensystems gemessenen vertikalen turbulenten 
Fluss. 

  F  (  0,0,  z  m   )    repräsentiert den Strom   F  (  x, y, 0 )     der windwärts zum Messpunkt ge-
legenen Oberfläche. Dabei zeigt die x-Achse in Richtung der mittleren Windrich-
tung. Der Term   ϕ (  x, y,  z  m   )     beschreibt den Footprint der Messung am Ort    (  0,0,  z  m   )   . 
Für diesen ergibt sich nach Kormann und Meixner (2001) die Gleichung:

Hierbei ist  f (x, z)   der windwärts (x>0), quer zum Wind integrierte Fluss, gemes-
sen in einer Höhe z im Koordinatenursprung.   D  y    repräsentiert die normalverteilte 
Verteilungsfunktion quer zum Wind nach Pasquill (1972) mit der als höhenunab-
hängig angenommen Dispersion    σ =    σ  y   (  x )     quer zur Windrichtung.

Vor der Formulierung von  f (x, z)   ist die Einführung einiger Hilfsgrößen notwen-
dig. Dem sogenannten Formfaktor    r =  (  2 + m − n )     von Ulden (1978) mit m und n als 
Exponenten der Potenzgesetzte der horizontalen Windgeschwindigkeit  u (z)  = U  z   m   
und der Eddy-Diffusität K  (z)  =  κ   n  . U und  κ  sind hierbei als Konstanten zu verste-
hen. Nun kann die Flusslängenskala  ξ  mit   ξ = ξ (  z )   =  U  z   r  _ r²κ      eingeführt werden. Der 
luvseitige, quer zum Wind integrierte Fluss ergibt sich nun zu:

mit der Gammafunktion  Γ  und der Konstante   μ =  (  1 + m )   / r  . Mit Gleichung 3-26 und 
3-27 ergibt sich aus 3-25 die abschließende Footprintfunktion nach Kormann und 
Meixner (2001):

 
 𝐹𝐹 (0,0, 𝑧𝑧𝑚𝑚) = ∫ ∫ 𝐹𝐹 (𝑥𝑥, 𝑦𝑦, 0)𝜙𝜙(𝑥𝑥, 𝑦𝑦, 𝑧𝑧𝑚𝑚)∞

0 𝑑𝑑𝑥𝑥 𝑑𝑑𝑦𝑦∞
−∞   (3-25) 

 

 
 𝜙𝜙(𝑥𝑥, 𝑦𝑦, 𝑧𝑧) = 𝐷𝐷𝑦𝑦(𝑥𝑥, 𝑦𝑦) ∙ 𝑓𝑓(𝑥𝑥, 𝑧𝑧)  (3-26) 
 

 

 𝐷𝐷𝑦𝑦(𝑥𝑥, 𝑦𝑦) =
1

√2𝜋𝜋𝜎𝜎
𝑒𝑒−

𝑦𝑦²
2𝜎𝜎²  (3-27) 

 

 
 ( , ) = 1

( ) 1+
− ⁄   (3-28) 
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Sucht man nun den maximalen Fluss fmax an einer Stelle xmax>0 quer zum Wind so 
gilt für das Integral der quer zum Wind normalverteilten Verteilungsfunktion

Daher lässt sich Gleichung 3-29 in diesem Fall vereinfachen zu

an der Stelle 

Mit Hilfe der Gleichung 3-29 lässt sich nun für jeden aggregierten 30-Minuten- 
Zeitschritt der Footprint berechnen. Theoretisch betrachtet besitzt der Footprint in 
X- sowie in Y-Richtung eine unendliche Ausdehnung. Für Darstellungszwecke ist 
es daher zu empfehlen, die Ausdehnung zu restringieren. Bereits Schmid und Oke 
(1990) führten den Begriff des n %-Quellgebiets ein. Hierbei handelt es sich um die 
räumliche Ausdehnung des Footprints der die Quellen enthält, die zu n % zum ge-
messenen Gesamtfluss beitragen. Bei der Darstellung solcher Linien gleicher Wer-
tausprägung (Isoplethen) werden häufig jene verwendet bei denen   ϕ  0   /  ϕ  max   = 50 %, 
80 % und 95 % ist. Eine weitere empfohlene Restriktion des Footprint ist die Be-
schränkung der Ausdehnung auf Isoplethen, deren Quellen einen bestimmten pro-
zentuellen Anteil des maximalen Punktquellflusses   f (    x  0  ,  z  m   )   /  f  max   (  x,  z  m   )     entlang der 
x-Achse unterschreiten. Häufig werden hier die Isoplethen 10 %, 1 % und 0,1 % ver-
wendet.

3.3.4  Füllung von Datenlücken

Das Füllen von Messdatenlücken zählt zu den wesentlichen Bestandteilen der Qua-
litätskontrolle und dient dazu, kontinuierliche Messwerte zu erhalten, um daraus 
Saison- oder Jahreswerte einer Messgröße zu berechnen. Es existieren zahlreiche 
Analysen und Anwendungen, die eine lückenlose Datengrundlage voraussetzen. 
Diese sind beispielsweise die Bildung jährlicher, saisonaler oder täglicher Summen 
bestimmter meteorologischer Variablen (z.B. die Summe der saisonalen Verdun-
stungshöhen). 

Laut einer Studie von Falge et al. (2001) beträgt der Anteil dieser systematischen 
Ausfälle bei den in der Studie untersuchten 19 Eddy-Kovarianz-Stationen ca. 35 %. 
Die weitaus größeren Datenlücken werden allerdings durch die Qualitätsanalyse 
der Messdaten generiert. Hierbei handelt es sich im Wesentlichen um Messdaten, 
die aufgrund von Qualitätskriterien nicht verwendet werden können. 

 𝜙𝜙 = 𝐷𝐷𝑦𝑦 ∙ 𝑓𝑓 =
1

√2𝜋𝜋𝜎𝜎
𝑒𝑒−

𝑦𝑦²
2𝜎𝜎² ∙ 1

𝛤𝛤(𝜇𝜇)
𝜉𝜉𝜇𝜇

𝑥𝑥1+𝜇𝜇 𝑒𝑒
−𝜉𝜉 𝑥𝑥⁄   (3-29) 

 

 fmax =
(1+μ)1+μ

Γ(μ)ξ e−(1+μ)  (3-31) 

 
  
 xmax =

ξ
1+μ  (3-32) 

 
 

  
 ∫ D𝑦𝑦

∞
−∞ = 1  (3-30) 
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Während der Qualitätskontrolle in der vorliegenden Arbeit erfolgte ein Daten-
ausschluss aufgrund von:

•	 atmosphärischer Schichtung (z.B. Energieflüsse bei Nacht),
•	 Rohdatenqualität (z.B. Spikes, Rauschen, usw.),
•	 Footprint (liegt außerhalb des zu betrachtenden Ökosystems),
•	 Windrichtung (Flüsse sind von Störquellen beeinflusst, z.B. Messturm oder In-

strumente befinden sich im Luv des Messortes) und
•	 zu geringe Schubspannungsgeschwindigkeit, usw. (Papale et al., 2006).

Der Anteil der Datenlücken, die durch Qualitätsanalyse entstehen, beträgt laut 
Papale et al. (2006) zwischen 20 % und 60 %. Daher hat die verwendete Methode zur 
Schließung dieser Lücken einen erheblichen Einfluss auf die Qualität des Gesamt-
ergebnisses. 

Obwohl die hohe Frequenz der Datenerfassung bereits als mögliche Quelle von 
Messlücken identifiziert wurde, liefert sie enorme Mengen an verwendbaren Daten. 
Die daraus resultierende Datenredundanz ist elementar für die Füllung von Daten-
lücken. Im Falle von perfekt zufällig verteilten Datenlücken wäre die Berechnung 
des fehlenden Wertes durch eine einfache Mittelwertbildung über den gesamten 
Messzeitraum zu bestimmen. In der Praxis treten solche idealen, zufällig verteilten 
Lücken nicht auf, woraus die Notwendigkeit komplexerer Methoden zur Füllung 
von Datenlücken erwächst (Papale, 2012). 

Die Methoden können anhand von unterschiedlichen Charakteristika eingeord-
net werden. Die derzeit verwendeten Methoden sind entweder empirische oder 
funktionelle Modelle. Empirische Modelle eignen sich hierbei besonders zur Füllung 
von Datenlücken durch Interpolation. Eine Extrapolation dagegen ist mit empiri-
schen Methoden unzuverlässig. Funktionelle Modelle verwenden die Beziehung zwi-
schen Flüssen und ihren treibenden Prozessen (Treiber), aufgestellt im jeweiligen 
Untersuchungsgebiet, auf Grundlage vorhandener Messdaten. Als Treiber werden 
die Variablen verstanden, die zur Beschreibung der Variabilität der gemessenen  
Eddy-Kovarianz-Flüsse verwendet werden. Häufig verwendete Treiber sind:

•	 einfallende kurzwellige Strahlung,
•	 Luft- und Bodentemperatur,
•	 Dampfdruckdefizit und
•	 Bodenfeuchte.

Je flexibler die Methode hinsichtlich der Auswahl der Treiber ist, desto besser 
ist deren Anwendbarkeit (Papale, 2012). Sollten die treibenden Variablen ebenfalls 
in dem zu füllenden Zeitraum nicht verfügbar sein, bleibt oft nur die Anwendung 
der Methode der mittleren täglichen Variation (MDV, mean diurnal variation). Bei die-
ser von Falge et al. (2001) beschriebene Methode zur Füllung von längeren Daten- 
lücken (< zwei Wochen) werden die Datenlücken durch den Mittelwert der Mes-
sungen zur selben Tageszeit (± 1 h) eines definierten Zeitfensters (< 2 Wochen) ge-
füllt. Daher müssen zunächst die Lücken in den Datensätzen der meteorologischen  
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Messungen (treibende Variable) gefüllt werden, bevor mit der Füllung von Lücken 
in den Eddy-Kovarianz-Messreihen begonnen werden kann. Die beste Methode bei 
Lücken in meteorologischen Datenreihen ist die Verwendung einer benachbarten Sta-
tion, die ähnliche meteorologische Variablen aufzeichnet. Eine weitere Möglichkeit, 
um an Daten zur Lückenfüllung zu gelangen, bietet die Fernerkundung. Hier können 
z.B. einfallende Strahlung, Albedo oder Oberflächentemperatur ermittelt werden. 

Einen wesentlichen Einfluss auf die Wahl der Methode hat die Länge der Daten-
lücke. Relativ lange Lücken können geschlossen werden, indem Daten aus vorherigen 
oder nachfolgenden Jahren bei gleichen ökologischen Bedingungen herangezogen wer-
den. Kleinere Lücken könne durch lineare Interpolation geschlossen werden. 

Eine weitere Methode ist die Verwendung von sogenannten LUT (Look up table). 
Diese Methode wird am häufigsten verwendet, da sie relativ einfach zu implemen-
tieren ist. Sie findet meist Anwendung, wenn die eigene Messdatenreihe selbst kei-
ne brauchbaren Informationen bereitstellen kann. LUT’s zählen zu den empirischen 
Methoden und greifen oft auf eine externe Datenbank zurück. Aus diesen Daten-
banktabellen werden dann Informationen verwendet die unter ähnlichen meteoro-
logischen Bedingungen aufgenommen wurden, um die fehlenden Daten nachzubil-
den. Auswahlkriterium ist hierbei der meteorologische Treiber für die zu füllende 
Variable. Der Treiber sollte anhand der Charakteristika des Untersuchungsgebiets 
ausgewählt werden und entscheidend für den Prozess der gesuchten Variable sein. 
Ein Beispiel für die Erstellung und Verwendung von LUT’s geben Falge et al. (2001). 

Reichstein et al. (2005) führten eine Methode ein, die seither als MDS-Methode 
bekannt ist (MDS, Marginal Distribution Sampling) und zu den Standardmethoden 
bei der Füllung von Datenlücken zählt (Papale et al., 2006). Diese Methode berück-
sichtigt sowohl die zeitliche Autokorrelation von Flüssen, als auch die Kovarianz 
von Flüssen und meteorologischen Variablen. 

Eine besondere Herausforderung an die Füllmethoden liegt in der Detektion 
von Störungen und Veränderungen. Dies ist häufig der Fall bei landwirtschaftlichen 
Messflächen. Hier werden durch menschliche Einflussnahme Änderungen der Rah-
menbedingungen der Messung vorgenommen. In der Regel handelt es sich hierbei 
um die Entfernung von Biomasse, wie z.B. bei Ernte, Feldbestellung, Mäharbeiten, 
usw. (Hammerle et al., 2008; Wohlfahrt et al., 2008). In der Vergangenheit wurden 
die meisten Methoden zur Schließung von Datenlücken hinsichtlich ihrer Eignung 
untersucht Datenausfälle in Messkampagnen mit Fokus auf Kohlendioxidflüsse zu 
füllen (Foken 2006). Wenige Autoren (Alavi et al., 2006; Chen et al., 2012b; Qin et al., 
2010) haben sich auf die Schließung von Datenlücken der latenten und fühlbaren 
Wärmeströme konzentriert.

Die in dieser Arbeit verwendete Methode zur Schließung von Datenlücken ist die 
Methode der robusten multiplen linearen Regression (MLR). Robuste Regressionen 
haben u.a. den Vorteil, weniger anfällig auf sogenannte „Ausreißer“ zu reagieren 
(siehe Kapitel 3.6). Diese Methoden werden allgemein empfohlen, da sie zuverlässi-
ge Ergebnisse erzeugen (Erceg-Hurn und Mirosevich, 2008; Filzmoser und Roussee-
uw, 2004; Maronna et al., 2006). Die MLR-Methode berücksichtigt den Einfluss von 
Klimavariablen auf den latenten Wärmestrom und eignet sich daher besonders in 
Untersuchungsgebieten mit mehreren benachbarten Klimastationen. Bei dem Me-
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thodenvergleich von Alavi et al. (2006) wurden, vor dem Hintergrund der Füllung 
von Datenlücken fühlbarer und latenter Wärmeströme, sechs unterschiedliche Me-
thoden verglichen. Hierbei zeigte die Methode der multiplen linearen Regression 
(MLR) gute Ergebnisse.

Weitere Methoden zur Schließung von Datenlücken sind u.a. künstliche neurale 
Netzwerke, Prozessmodelle und nicht lineare Regressionsmethoden. Detailliertere 
Beschreibungen sind in der ausführlichen Übersicht von Papale (2012) zu finden.

3.4  Beschreibung des verwendeten Residualansatzes   
  (SEBAL)

Für die Modellierung des latenten Wärmestroms in der vorliegenden Dissertation 
wird ein modifizierter, fernerkundungsbasierter Residualansatz nach Conrad (2006) 
verwendet. Dieser Ansatz basiert auf dem SEBAL Modell in das einige Komponen-
ten des METRIC Modells integriert wurden. SEBAL und METRIC sind ursprüng-
lich für die Verwendung von Landsatdaten entwickelt worden (Allen et al., 2005), 
konnten aber bereits erfolgreich für die Nutzung weiterer Fernerkundungssensoren 
(MODIS, ASTER, NOAA und Meteosat) adaptiert werden (Bastiaanssen et al., 2005). 
Fernerkundungsdaten die der räumlichen Auflösung von Landsat entsprechen ste-
hen häufig nicht in einer ausreichenden temporären Auflösung zur Verfügung, um 
eine saisonal akkumulierte Information über die Verdunstungshöhe zu generieren. 
Die Information über die Evapotranspiration einer Bewässerungssaison ist jedoch 
unerlässlich, um eine valide Evaluierung des Bewässerungssystems vornehmen 
zu können. Daher erwies sich die Integration räumlich geringer, aber zeitlich hoch 
aufgelöster Daten als Vorteilhaft für die Verwendung des SEBAL Ansatzes in der 
vorliegenden Arbeit. Des Weiteren eignet sich SEBAL zur Untersuchungen der Fra-
gestellungen im Untersuchungsgebiet, da es für reliefarme Terrains in semiariden 
und ariden Regionen entwickelt wurde. Dies entspricht im hohen Maße den Be-
dingungen die im Untersuchungsgebiet vorlagen (siehe Kapitel 2). Für die Verwen-
dung sprechen zudem die weite Verbreitung des Modells und der Umstand, dass 
für verschiedene Klimatypen eine Validierung des Modells bereits erfolgte. Dies er-
möglicht die bessere Einordnung der im Rahmen der vorliegenden Arbeit erzielten 
Validierungsergebnisse. Zunächst wird das Grundprinzip dieses Ansatzes erläutert, 
dann erfolgen die Beschreibungen der Methoden zur Bestimmung der einzelnen 
Energiebilanzkomponenten. SEBAL basiert, ähnlich wie die meisten anderen Re-
sidualmodelle, auf einer vereinfachten Energiebilanz. Durch Vernachlässigung des 
Speicherterms (vlg. Gleichung 3-3) vereinfacht sich die Energiebilanz zu:

Die Energiebilanzgleichung wird pro Zeitintervall aufgestellt und wird für eine 
Bezugsfläche angegeben, z.B. für die Erd- oder Vegetationsoberfläche. Allgemeinen 

 𝑅𝑅𝑁𝑁 − 𝐻𝐻 − 𝐿𝐿𝑣𝑣𝐸𝐸 − 𝐺𝐺 ≈ 0 in W/m² (3-33) 
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Konventionen folgend (Foken, 2006) werden auch in der vorliegenden Arbeit Ener-
giegewinne für die Erdoberfläche positiv und Energieverluste negativ bezeichnet 
(siehe Abbildung 3-5). Demnach ist der latente Wärmestrom am Tag negativ (Ver-
dunstung) und positiv in der Nacht (Taufall). Die Gleichung 3-33 kann beliebig nach 
der unbekannten Größe umgestellt werden. Zur Lösung der Residualgleichung 
müssen die übrigen Komponenten bekannt sein, z.B. durch Messungen oder Ab-
schätzungen ermittelt. Auf diese Weise lässt sich der latente Wärmestrom als Rest-
glied bestimmen zu:

Über eine einfache Modellannahme lässt sich später aus LvE die tatsächliche 
Evapotranspiration ableiten (siehe Kapitel 3.4.5). Tagsüber findet aufgrund ho-
her positiver Werte der Strahlungsbilanz (RN) eine Erwärmung der Erdoberfläche  
(G > 0) und der Luft (H > 0) statt. Außerdem wird die verfügbare Energie teilweise 
in Verdunstungsenergie umgesetzt. Der Tagesgang der Energiebilanz in der Nacht 
zeigt üblicherweise geringe Wärmeumsätze. Eine Illustration der angesprochenen 
Beiträge der Energiebilanzkomponenten ist in Abbildung 3-5 dargestellt.

  

 
 𝐿𝐿𝑣𝑣𝐸𝐸 = 𝑅𝑅𝑁𝑁 − 𝐻𝐻 − 𝐺𝐺 in W/m² (3-34) 
 
 

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 3‑5: Illustration der Beiträge der Energiebilanzkomponenten zur Ermittlung des Residuums unterschieden 
nach Tag und Nacht.
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Bastiaanssen et al. (1998) formulierten mit SEBAL einen fernerkundungsbasier-
ten Residualansatz zur Bestimmung des latenten Wärmestroms, mit dessen Hilfe 
die tägliche, tatsächliche Evapotranspiration abgeleitet werden kann. Die Kompo-
nenten Strahlungsbilanz, fühlbarer Wärmestrom und Bodenwärmestrom werden 
nacheinander berechnet und anschließend gemäß Gleichung 3-34 zur Ermittlung 
des latenten Wärmestroms bilanziert. 

METRIC stellt eine Weiterentwicklung SEBALs hinsichtlich einer stärkeren An-
passung der Energieflüsse an regionale Verhältnisse dar, basiert aber im Wesentli-
chen auf denselben Grundprinzipien, wie z.B. die Bestimmung der Temperaturdif-
ferenz dT mit Hilfe heißer und kalter Referenzpixel. Deshalb verwendete Conrad 
(2006) als Basis für seine Entwicklung das SEBAL Modell und integrierte, zur Stei-
gerung der Genauigkeit, einige der in METRIC implementierten Komponenten, wie 
z.B. die Verwendung zusätzlicher meteorologischer und fernerkundlicher Eingangs-
daten (Landnutzungsklassifikation und LAI) zur besseren Anpassung an regionale 
Bedingungen. Ein Vorteil der verwandten Modelle SEBAL und METRIC ist deren 
Unabhängigkeit von atmosphärischen Einflüssen auf nichtkorrigierte Thermaldaten 
(Tasumi et al., 2005). Die Anwendung der Modelle ist auf kleine Untersuchungs-
gebiete von ca. 20.000 km² beschränkt (Allen et al., 2005). Der in der vorliegenden 
Arbeit zur Anwendung kommende modifizierte Residualansatz benötigt folgende 
fernerkundliche Eingangsdaten:

•	 Landoberflächentemperatur,
•	 Vegetationsindex (NDVI),
•	 Blattflächenindex (LAI),
•	 Albedo und
•	 Emmissionsgrad.

 
Diese Fernerkundungsdaten müssen jeweils sensorspezifisch aus den verfügba-

ren Satelliteninformationen abgeleitet werden, sofern sie nicht in Form von ferti-
gen Produkten vorliegen, wie beispielsweise bei MODIS (Kapitel 4.2.1.1). Zusätzlich 
geht eine Landnutzungsklassifikation (Kapitel 4.2.4) als vom Benutzer generiertes 
Produkt ein. Die zum Einsatz kommenden regionalen meteorologischen Eingangs-
daten sind:

•	 Strahlungsbilanz,
•	 Windgeschwindigkeit,
•	 Lufttemperatur,
•	 Relative Luftfeuchte und
•	 Niederschlag.

  
Zunächst werden die Einzelkomponenten der Strahlungsbilanz RN berechnet 

(Kapitel 3.4.1). Aus den, bereits im Zuge der Ermittlung der Strahlungsbilanz benö-
tigten, Komponenten Albedo, Landoberflächentemperatur und dem Vegetationsin-
dex NDVI wird über eine empirische Beziehung der Bodenwärmestrom abgeleitet 
(Kapitel 3.4.2). Der Energiestrom der fühlbaren Wärme wird, unter Verwendung 
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eines Konzeptes zur Berücksichtigung der Stabilität der Atmosphäre, in einem ite-
rativen Prozess ermittelt, dabei werden u.a. Windgeschwindigkeit, Landnutzungs-
klassifikation, LAI und Bodenoberflächentemperatur benötigt (Kapitel 3.4.3). Im 
Abschnitt 3.4.4 wird die interne Kalibration bei der Berechnung von H erläutert, 
welche die wesentliche Besonderheit der Modelle SEBAL und METRIC, im Ver-
gleich zu den übrigen Residualansätzen, darstellt.

 
3.4.1  Strahlungsbilanz

Die Strahlungsbilanz RN beschreibt die Menge an Strahlungsenergie, die für die 
Verdunstung und für die Erwärmung des Bodens bzw. der Luft verfügbar ist. Die 
verfügbare Strahlung ergibt sich aus der Bilanzierung der eingehenden und der aus-
gehenden solaren und thermalen Strahlung (Allen et al., 2007b) in der Form:

Wobei der Term    (  1 − α )   · R  S ↓      den Anteil der reflektierten solaren Einstrahlung     
R  S ↓      ausdrückt. Analog dazu beschreibt der Term    (  1 −  ε  0   )   ·  R  L ↓      , unter Verwendung 
des Kirchhoff‘schen Gesetzes, den von der Erdoberfläche rückgestrahlten Anteil der 
eingehenden langwelligen Strahlung   R  L ↓     . Die zur Aufstellung der Strahlungsbilanz 
benötigten Komponenten werden nacheinander berechnet, beginnend mit der so-
laren Einstrahlung

 
  R  S ↓     . Der Anteil der eingehenden extraterrestrischen Strahlung 

ist abhängig von der Durchlässigkeit der Atmosphäre τs und dem Sonnenzenitwin-
kel    Θ  s   . Gemäß Allen et al. (1998) berechnet sie sich aus der Solarkonstante (S = 1367  
W/m²) und dem inversen relativen Abstand zwischen Sonne und Erde dr.

Die atmosphärische Transmissivität wird empirisch nach Allen et al. (2002) an-
hand der Geländehöhe z in m ü. N. N. angenähert. 

Die ausgehende thermale Strahlung   R  L ↑      wird durch die Temperatur in K und den 
Emissionsgrad der Erdoberfläche (engl. land surface temperature, LST) bestimmt. 
Dabei kommt eine modifizierte Stefan-Boltzmann-Gleichung zur Anwendung  
(Allen et al., 2002a).

  
 = (1 − ) ∙ ↓ + ↓ − ↑ − (1 − 0) ∙ ↓ in W/m² (3-35) 
 
Mit: 

↓ : eingehende kurzweilige Strahlung in W/m² 
↓ : eingehende langwellige Strahlung in W/m² 
↑ : emittierte langwellige Strahlung in W/m² 

ε0 : Emissionsgrad dimensionslos 
α : Oberflächenalbedo dimensionslos 
 

 
 𝑅𝑅𝑆𝑆↓ = 𝑆𝑆 ∙ cos Θ𝑠𝑠 ∙ 𝑑𝑑𝑟𝑟 ∙ 𝜏𝜏𝑠𝑠 in W/m² (3-36) 
 

 
 𝜏𝜏𝑠𝑠 = 0,75 + 2 ∙ 10−5 ∙ 𝑧𝑧  (3-37) 
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Die Parameter   ε  0    und LST werden aus Fernerkundungsdaten gewonnen (Kapitel 
4.2.1). Analog zu Gleichung 3-38 wird auch die eingehende langwellige Strahlung 
mit Hilfe des Stefan-Boltzmann-Gesetzes berechnet. 

Wobei hier der atmosphärische Emissionsgrad   𝜺  a    benötigt wird sowie die Tem-
peratur der Luft Ta in K. Zur Bestimmung von   𝜺  a    verwendeten Allen et al. (2002) eine 
empirische Beziehung die auch für den hier verwenden Residualansatz eingesetzt 
wird. 

Allen et al. (2007) empfehlen zur Ermittlung von Ta die LST des kalten Anker-
punktes (siehe Kapitel 3.4.4) zu verwenden. Der Beitrag von H in der Energiebilanz-
gleichung ist an dieser Stelle gering, daher kann für diesen Pixel LST ≈ Ta angenom-
men werden (Allen et al., 2011a).

3.4.2  Bodenwärmestrom

Der Bodenwärmestrom ist hier als gemeinsamer Anteil der gespeicherten Wärme 
in Boden und Vegetation zu verstehen. Häufig wird der Bodenwärmestrom als eine 
Funktion aus Strahlungsbilanz und der isolierenden und abschattenden Vegetati-
onsschicht abgeleitet (Choudhury et al., 1987). In SEBAL und METRIC wird, wie in 
einem Großteil der gängigen ET-Berechnungsmethoden, ein empirischer Ansatz ge-
wählt, der zunächst auch in den modifizierten Residualansatz implementiert wird. 
Dieser Ansatz basiert auf Überlegungen von Bastiaanssen (2000) und drückt das 
Verhältnis zwischen Strahlungsbilanz und Bodenwärmestrom zur Mittagszeit als 
Funktion aus LST, Albedo und NDVI aus. 

Nachdem die Strahlungsbilanz gemäß den vorher beschriebenen Schritten be-
stimmt wurde, liefert die Umstellung der Formel 3-41 nach G die Werte für den 
Bodenwärmestrom. Bereits in der Einleitung wurde beschrieben, dass der empi-
risch geschätzte Bodenwärmestrom signifikant schlechtere Ergebnisse liefert, als die  
übrigen modellierten Energiebilanzkomponenten. Zur verbesserten Ableitung des 
Bodenwärmestroms wird, im Rahmen der vorliegenden Dissertation, ein optimier-
ter Bodenwärmestromansatzes entwickelt (Kapitel 4.4). Die grundliegenden physi-
kalischen Vorgänge hierzu werden im folgenden Abschnitt vorgestellt.

Die wesentlichen den Bodenwärmestrom bestimmenden Faktoren sind die Bo-
dentemperatur und der Bodenwassergehalt (Peters-Lidard et al., 1998). Diese va-

 𝑅𝑅𝐿𝐿↑ = 𝜀𝜀0 ∙ 𝜎𝜎 ∙ 𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿4 in W/m² (3-38) 
 
 

  
 𝑅𝑅𝐿𝐿↓ = 𝜀𝜀𝑎𝑎 ∙ 𝜎𝜎 ∙ 𝑇𝑇𝑎𝑎4 in W/m² (3-39) 
 

 
 𝜀𝜀𝑎𝑎 = 0,85 ∙ (− ln 𝜏𝜏𝑠𝑠)0,09  (3-40) 
 

 𝑅𝑅𝑁𝑁𝐺𝐺 = (𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿 − 273,15) ∙ (0,0038 + 0,0074 ∙ 𝛼𝛼) ∙ (1 − 0,98 ∙ 𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁4)  (3-41) 
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riieren in Abhängigkeit der Bodentiefe und werden häufig über die Temperatur-
profilmethode bestimmt. Bei dieser Methode kann der Wärmestrom durch eine Bo-
denschicht, für die eine kontinuierliche Zeitreihe der vertikalen Bodentemperatur 
gemessen wurde, berechnet werden. Voraussetzung hierfür ist die Kenntnis der 
Wärmekapazität der Bodenschicht. Eine andere Vorgehensweise ist die Ableitung 
von Temperaturprofilen aus dem Verlauf der Bodenoberflächentemperatur. Hierzu 
wurden in der Vergangenheit bereits intensive Untersuchungen angestellt. Dabei 
wurden zahlreiche Modelle entwickelt, um mit begrenzter Datenverfügbarkeit die 
Bodentemperatur in tieferen Bodenschichten abzuleiten (Camillo, 1989; Elias et al., 
2004; Holmes et al., 2008; Huang et al., 2008; Van Wijk und de Vries, 1963). 

Zur Berechnung der Temperaturverläufe an der Oberfläche wird in dieser Arbeit 
die Methode von Van Wijk und De Vries (1963) verwendet. In dieser Methode wird 
der tägliche Verlauf der Bodentemperatur durch eine Sinuswelle beschrieben die 
entlang eines Temperaturmittelwerts verläuft. Dieser Temperaturmittelwert wird 
als tiefenkonstant angenommen. Die Amplitude des Temperaturverlaufs hat sein 
Maximum an der Bodenoberfläche und nimmt mit zunehmender Tiefe ab. Der zeit-
liche Versatz der Maximaltemperaturen der unterschiedlichen Bodentiefen vergrö-
ßert sich mit zunehmender Bodentiefe. Der Verlauf der täglichen Temperatur lässt 
sich demnach beschreiben durch die Formel:

Mit der Bodentiefe z in m (abwärtsgerichtet positiv), der Zeit t in s, Tmittel dem 
24-stündigen Mittelwert der Bezugstemperatur, der Amplitude der Temperaturver-
änderung der Bezugstemperatur AT in K, der Dämpfungstiefe D in m und der Pha-
senkonstante φ in s. Die Kreisfrequenz ω in 1/s wird mit Hilfe der Periode der Welle 
eines Tages    (  τ   = 86400 s) berechnet:

Die Dämpfungstiefe D ist die Tiefe bei der sich die Amplitude der Temperatur-
variabilität um den Faktor e-1 verändert und wird mit Hilfe der Temperaturleitfähig-
keit a in m²/s berechnet:

Die Temperaturleitfähigkeit ist ein weiterer Bodenparameter und lässt sich mit 
Hilfe von Gleichung 3-45 als Quotient aus volumetrischer Wärmekapazität cs in 
J / m³ K und Wärmeleitfähigkeit  λ  in W / m K bestimmen.

Die Wärmeleitfähigkeit kann dabei durch Kenntnis von Bodentextur und Bo-
denwassergehalt durch verschiedene Methoden abgeschätzt werden (u.a. Johan-
sen, 1975; McInnes, 1981; Usowicz, 1993). In dieser Arbeit wird die Methode nach 

 𝑇𝑇(𝑧𝑧, 𝑡𝑡) = 𝑇𝑇𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚 + 𝐴𝐴𝑇𝑇 ∙ 𝑒𝑒(−𝑧𝑧 𝐷𝐷⁄ ) ∙ sin (𝜔𝜔𝑡𝑡 − 𝑧𝑧
𝐷𝐷 + 𝜑𝜑)  (3-42) 

 
 

 
 𝜔𝜔 = 2𝜋𝜋

𝜏𝜏   (3-43) 

 

 𝐷𝐷 = √2𝑎𝑎𝜔𝜔   (3-44) 

 

 𝑎𝑎 =  𝜆𝜆 𝑐𝑐𝑠𝑠⁄   (3-45) 
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McInnes (1981) verwendet und im Folgenden kurz vorgestellt. Detailliertere Be-
schreibungen der übrigen Methoden können den Studien von Peters-Lidard et al. 
(1998) und Usowicz and Usowicz (2004) entnommen werden. Eine bereits parame-
trisierte Form der Gleichung von McInnes (1981) beschrieb Campbell (1985) unter 
Hinzunahme von Bodenparametern nach Van Wijk und De Vries (1963). Diese For-
mel kann für mineralische Böden wie folgt zusammengefasst werden:

Dabei ist   ρ  b    die Lagerungsdichte18 in g / m³,    θ  v    der volumetrische Feuchtegehalt 
in cm ³ / cm ³ und mc der Tonanteil des Bodens in %. Um die Temperaturleitfähigkeit 
nach Gleichung 3-45 berechnen zu können, muss zusätzlich die volumetrische Wär-
mekapazität des Bodens bestimmt werden. Unter der volumetrischen Wärmekapa-
zität des Bodens wird hier die Summe der volumetrischen Wärmekapazitäten aller 
Bodenbestandteile verstanden, diese ergibt sich aus: 

Hierbei ist   c  w    die volumetrische Wärmekapazität von Wasser. Mit   c  i    wird jeweils 
die volumetrische Wärmekapazität von Luft, organischem Material und Quarz be-
zeichnet und mit   ε  i    die entsprechenden Anteile der jeweiligen Bestandteile am Ge-
samtbodenvolumen (Tabelle 3-1).

Wie bereits erwähnt ist für den Bodenwärmestrom der Temperaturverlauf an 
der Erdoberfläche (z=0) maßgebend. Für diesen sinusförmigen Temperaturverlauf 
vereinfacht sich die Gleichung 3-42 durch den Wegfall der tiefenabhängigen Terme 
wie folgt:

Die Abbildung 3-6 veranschaulicht das oben beschriebene Konzept durch den 
Vergleich zwischen der, mit Hilfe der Gleichung 3-48, modellierten und der gemes-

18  Als Lagerungsdichte (auch Trockenraumdichte genannt) wird in der Bodenkunde die Masse einer 
ofentrockenen Bodenprobe pro Bruttovolumeneinheit einschließlich Porenraum bezeichnet (UNESCO, 
1998).

 

Bestandteil Volumetrische Wärmekapazität in J/(m³K) 

Wasser cw = 4,185 

Organisches Material (z.B. Humus) ch = 1,92 
Quarz cq = 1,92 

Luft cl = 0,012 

 

Tabelle 3‑1: Volumetrische Wärmekapazität der Bodenbestandteile. 

Quelle: Van Wijk und De Vries 1963, eigene Erhebung

 𝑐𝑐𝑠𝑠 =  𝑐𝑐𝑤𝑤 ∙ 𝜃𝜃 + ∑ 𝑐𝑐𝑖𝑖 ∙ 𝜀𝜀𝑖𝑖  (3-47) 
 

 𝑇𝑇(0, 𝑡𝑡) = 𝑇𝑇𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚 + 𝐴𝐴𝑇𝑇 sin(𝜔𝜔𝑡𝑡)  (3-48) 
 

  

= 0,65 − 0,78 + 0,6 2 + 1,06 2 − (0,62 − 0,78 + 0,5 2) ∙
−( +2,6

√
)

4

  (3-46) 
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senen Bodenoberflächentemperatur. Die Temperaturamplitude an der Oberfläche 
berechnet sich aus:

Die Werte für die Maximal- und Minimaltemperatur werden annährungsweise 
durch eine Sinuskurve beschrieben (siehe Abbildung 3-6), lediglich der Zeitpunkt 
des Auftretens kann durch die Nachbildung nicht exakt ermittelt werden. Um die-
sem Umstand Rechnung zu tragen, können die Temperaturvariationen über eine 
Fourier-Serie beschrieben werden (Van Wijk et al., 1963). Hierbei wird durch Su-
perposition mehrerer harmonischer, sinusoidaler Variationen eine periodische Va-
riation erzeugt. Dieses Verfahren wurde ebenfalls im Rahmen dieser Arbeit getestet 
und führte zu einer verbesserten Nachbildung der gemessenen Temperaturverläu-
fe. Aufgrund des komplexeren Implementationsaufwandes im Vergleich zur Glei-
chung 3-48 und der ausreichenden Genauigkeit des sinusoidalen Temperaturver-
laufs, wurde eine Anwendung der Fourier-Serien verworfen.

Für eine solche sinusförmige Temperaturveränderung lässt sich nach Van Wijk 
und de Vries (1963) der Bodenwärmestrom beschreiben mit der Gleichung:

Abbildung 3‑6: Gemessener und modellierter sinusförmiger Temperaturverlauf an der Oberfläche im Zeitraum 
30.05. bis 02.06.2011. 

Quelle: Eigene Darstellung

  
 𝐺𝐺(𝑧𝑧, 𝑡𝑡) = −𝜆𝜆 ∙ 𝜕𝜕𝑇𝑇𝑧𝑧𝜕𝜕𝑧𝑧 + 𝐴𝐴𝑇𝑇 ∙ √𝜆𝜆𝑐𝑐𝑠𝑠𝜔𝜔 ∙ 𝑒𝑒(−𝑧𝑧 𝐷𝐷⁄ ) ∙ sin (𝜔𝜔𝑡𝑡 − 𝑧𝑧

𝐷𝐷 + 𝜑𝜑 + 𝜋𝜋
4)  (3-50) 

 

= −
2

  (3-49) 
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Bei der Phasenverschiebung  π /4 in Gleichung 3-50 handelt es sich um die zeit-
liche Differenz zwischen den Variationen von G und der Lufttemperatur bzw. ver-
fügbaren Strahlung. Diese Differenz beträgt in der Literatur für die täglichen Ver-
änderungen drei Stunden und für die jährlichen 1,5 Monate. Der Term   − λ ∙  

∂  T  z   _ ∂ z     aus 
Gleichung 3-50 ist im Vergleich zur Amplitude des Folgeterms sehr klein und kann 
vernachlässigt werden. Aus Formel 3-50 ergibt sich demnach für den Bodenwärme-
strom an der Oberfläche die Gleichung:

3.4.3  Fühlbarer	Wärmestrom

Die grundlegende Methode zur Ableitung des fühlbaren Wärmestroms ist bei den 
Modellen SEBAL und METRIC identisch und wird durch eine aerodynamische 
Funktion aus Luftdichte   ρ  Luft    in kg/cm³, spezifischer Wärme der Luft   c  p     in J/(kg ∙ K), 
aerodynamischem Transportwiderstand   r  ah    in s/m sowie dem bodennahen Tempe-
raturgradienten dT abgeleitet.

Die Methode zur Bestimmung des bodennahen Temperaturgradienten dT wird 
in Abschnitt 3.4.4 detaillierter erläutert. Der aerodynamische Transportwiderstand 
wird für die atmosphärische Grenzschicht zwischen den Höhen z1 und z2 über der 
sogenannten Verschiebungshöhe19 bestimmt. Die Werte für   r  ah    hängen dabei im We-
sentlichen von der Stabilität der Atmosphärenschichtung ab, welche wiederrum von 
der fühlbaren Wärme abhängt. Zur Berücksichtigung der tatsächlichen atmosphäri-
schen Stabilitätsbedingungen wird die Obukhov-Länge L (vgl. Kapitel 3.3.2) unter 
Verwendung der Formel 3-53 abgeschätzt (Allen et al., 2007). 

L wird als ein Maß der Stabilität der Atmosphäre verstanden und bezeichnet nach 
(Bernhardt, 1995) die Höhe einer Luftsäule, in der die Produktion kinetischer Turbu-
lenzenergie (L < 0) bzw. deren Verbrauch (L > 0) infolge der Auftriebskräfte gleich der 
dynamischen Produktion kinetischer Turbulenzenergie pro Volumeneinheit in einer 
beliebigen Höhe z innerhalb der dynamischen Unterschicht, multipliziert mit dieser 
Höhe z, ist. In Abhängigkeit von L werden verschiedene Stabilitätskorrekturfakto-
ren für den Transport von Impuls   ψ  m    und Wärme   ψ  h    berechnet (Allen et al., 2007a). 

Da in der Gleichung 3-52 zwei unbekannte Größen vorkommen (dT und rah), 
erfolgt die Lösung der Gleichung iterativ. Wobei als Startbedingung für die erste Ite-

19 Die Verschiebungshöhe ist vereinfachend als „Erhöhung der Erdoberfläche“ zu verstehen. Damit ist die 
durch den Oberflächenbewuchs bedingte, vertikale Verschiebung der theoretischen meteorologischen 
Profile gemeint, welche die Höhe über der Oberfläche repräsentiert aus der die fühlbaren und latenten 
Wärmeströme entspringen und gleichzeitig der Nullpunkt des logarithmischen Windprofils ist.

 𝐺𝐺(0, 𝑡𝑡) = 𝐴𝐴𝑇𝑇 ∙ √𝜆𝜆𝑐𝑐𝑠𝑠𝜔𝜔 ∙ sin(𝜔𝜔𝑡𝑡 + 𝜋𝜋
4)  (3-51) 

 

 𝐻𝐻 = 𝜌𝜌𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿 ∙ 𝑐𝑐𝑝𝑝 ∙
𝑑𝑑𝑑𝑑
𝑟𝑟𝑎𝑎ℎ

 in W/m² (3-52) 

 
 

 𝐿𝐿 = −𝜌𝜌𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿∙𝑐𝑐𝑝𝑝∙𝑢𝑢∗3∙𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿
𝑔𝑔∙𝐻𝐻∙𝑘𝑘  in m (3-53) 

 

 
Landnutzungsklasse Oberflächenrauhigkeitslänge z0m in m 

Agrarische Fläche 0,018 ∙ LAI 
Brachflächen 0,002-0,006 

Grasland 0,02 
Ländliche Siedlungsfläche 0,2 

Wasseroberfläche 0,001 
Wüste ohne Vegetation 0,003 
Wüste mit Vegetation 0,1 

Wald 0,5 
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ration von neutraler Atmosphärenstabilität ausgegangen wird (Allen et al., 2011a). 
Der aerodynamische Transportwiderstand   r  ah    berechnet sich mit der Formel:

Die Schubspannungsgeschwindigkeit ergibt sich in der ersten Iteration aus dem 
logarithmischen Windprofil:

Die Windgeschwindigkeit   u  200    wird über der meteorologischen Station ange-
nommen und berechnet sich aus:

Die Rauhigkeitslänge z0m ergibt sich aus der dominierenden Landnutzung des 
betrachteten Pixels. Für landwirtschaftliche Flächen berechnet sich z0m mit Hilfe des 
Blattflächenindex zu: 

Für die übrigen Landnutzungen ergeben sich die Rauhigkeitslängen aus Litera-
turwerten gemäß Tabelle 3-2.

 𝑟𝑟𝑎𝑎ℎ =
ln 𝑧𝑧2

𝑧𝑧1−𝜓𝜓ℎ(𝑧𝑧2)+𝜓𝜓ℎ(𝑧𝑧1)
𝑢𝑢∗∙𝑘𝑘

 in s/m (3-54) 
Mit: 

u∗ :  Schubspannungsgeschwindigkeit in m/s 
k :  von Karman’s Konstante (k = 0,41) 
𝜓𝜓ℎ(𝑧𝑧1), 𝜓𝜓ℎ(𝑧𝑧2) :  Stabilitätskorrektur für den Wärmetransport in den Höhen z1 und z2 
 

 

 𝑢𝑢200 =
𝑢𝑢∗∙ln 200

𝑧𝑧0𝑚𝑚
𝑘𝑘  in m/s (3-56) 

 

 
 𝑧𝑧0𝑚𝑚 = 0,018 ∙ 𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿 in m/s (3-57) 
 
  
 

Tabelle 3‑2: Rauhigkeitslänge zur Abschätzung der Windgeschwindigkeit u* und u200 für bestimmte Land‑ 
nutzungsklassen. 

 
Landnutzungsklasse Oberflächenrauhigkeitslänge z0m in m 

Agrarische Fläche 0,018 ∙ LAI 
Brachflächen 0,002-0,006 

Grasland 0,02 
Ländliche Siedlungsfläche 0,2 

Wasseroberfläche 0,001 
Wüste ohne Vegetation 0,003 
Wüste mit Vegetation 0,1 

Wald 0,5 

 

 

Quelle: Allen et al., 2002b

 ∗ = ∙ 200
ln 200 − (200 )

 in m/s (3-55) 

Mit: 
u200  : Windgeschwindigkeit in 200 m Höhe  in m/s 
zom   : Rauhigkeitslänge für den Impuls  in m 
ℎ( 1)  :  Stabilitätskorrektur für den Impulstransport in 200 m Höhe 

 



56

3.4.4  Automatisierte interne Modellkalibration

Die Eigenschaft der internen Kalibration des Modells mithilfe der sogenannten An-
kerpunkte ist ein Alleinstellungsmerkmal der Modelle SEBAL und METRIC (Qu et 
al., 2013). Die Kalibrierung erfolgt über die Identifikation von Pixeln mit trockenen 
und feuchten Standortbedingungen für jede Satellitenszene und hat die beiden we-
sentlichen Vorteile (Allen et al., 2007), dass:

1. die Verwendung thermaler Satelliteninformationen unabhängig von den atmo-
sphärischen Einflüssen möglich ist und 

2. der Einfluss von Fehlern bei der Bestimmung der aerodynamischen Stabilität 
und der Oberflächenrauigkeit reduziert wird.

Die Extremwerte werden zur Ableitung des satellitenbildspezifischen vertikalen 
Temperaturgradienten der Luft (dT) herangezogen, für den ein linearer Zusammen-
hang mit der Oberflächentemperatur angenommen wird. Die häufig auch als An-
kerpunkte bezeichneten Extremwerte sind idealerweise in der Umgebung der me-
teorologischen Messstation zu identifizieren (Allen et al., 2011a). Um die Annahmen 
für die Ankerpunkte an lokale meteorologische Situationen anzupassen verwendet 
METRIC die sogenannte Referenzevapotranspiration (siehe Kapitel 3.1.1) für Alfalfa 
(ETref, Allen 2003), die aus meteorologischen Daten berechnet wird. 

Der erste Stützpunkt der Geradengleichung zur Beschreibung der linearen dT-
Beziehung wird für extrem feuchte Verhältnisse bestimmt und basiert auf dem klas-
sischen SEBAL Konzept. Erfahrungsgemäß werden feuchte Stützpunkte auf gut be-
wachsenen landwirtschaftlichen Flächen identifiziert. Als Indikator für eine dichte 
Vegetation dient hier der Blattflächenindex. Aufgrund der Annahme einer hohen 
Verdunstungskälte an diesem Punkt ist eine niedrige Oberflächentemperatur als ein 
weiter Indikator anzunehmen. Die verfügbare Strahlungsenergie wird auf diesen 
Flächen überwiegend durch die Komponenten LvE und G umgesetzt20. In METRIC 
kann für feuchte Verhältnisse, durch die Einführung eines k-Faktors (kf), der laten-
te Wärmestrom aufgrund besonders günstiger Bodenfeuchteverhältnisse bis zu 5 %  
(kf = 1,05) erhöht werden (Allen et al., 2007). 

Der Wertebereich von kf kann variieren, um die unterschiedlichen Situationen 
während der Bewässerungssaison zu berücksichtigen. Um bei der Identifikation der 
feuchten Ankerpunkte einen Anteil an Reis- oder Wasserflächen auf Subpixelniveau 
auszuschließen, werden die Ergebnisse der Landnutzungsklassifikation herangezo-
gen. Zusätzlich wird kf mittels des NDVI in den Randphasen der Vegetationsperi-
ode angepasst. Anschließend wird der vertikale Temperaturgradient für trockene 

20 Die von Bastiaanssen et al. (1998) ursprünglich vorgeschlagene Methode für die Auswahl der feuchten 
Stützpunkte wird hier ausdrücklich nicht angewendet. Nach dieser ist die Selektion von Wasserflächen 
erlaubt, wobei sich durch H = 0 ein Temperaturgradient von Null einstellt. In der vorliegenden Arbeit 
wird daher der Vorschlag von Allen et al. (2002) aufgegriffen.

 𝐻𝐻𝑓𝑓 = 𝑅𝑅𝑁𝑁 − 𝑘𝑘𝑓𝑓 ∙ 𝐿𝐿𝑣𝑣 ∙ 𝐸𝐸𝐸𝐸𝑟𝑟 − 𝐺𝐺 in W/m² (3-58) 
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Verhältnisse bestimmt. In METRIC wird für diesen Punkt angenommen, dass keine 
Evapotranspiration stattfindet und die Strahlungsenergie ausschließlich zur Erwär-
mung der Luft und des Bodens verwandt wird. 

Extrem trockene Verhältnisse herrschen meist auf vegetationslosen Flächen, da-
her wird auf hochaufgelösten Satellitenbildern üblicherweise eine vegetationslose 
Brache als trockene Extremfläche identifiziert (Allen et al., 2011a). Conrad (2006) 
verwendete als Datengrundlage für seine Modellierung MODIS Daten mit einer 
räumlichen Auflösung von 1 km². Die Disparität zu der, dem Konzept der Identifika-
tion der Ankerpunkte zugrundeliegenden, höheren räumlichen Auflösung machte 
an dieser Stelle eine Modellanpassungen notwendig. 

Ausdrücklich nicht für die Anwendung der internen Kalibration geeignet, sind 
homogene 1 km MODIS Pixel über Wüstenflächen, da dort laut Morse et al. (2000) 
aufgrund der abweichenden meteorologischen Bedingungen der linearer Zusam-
menhang zwischen dT und LST nicht besteht. Aufgrund der Mischpixelproblematik 
von 1 km MODIS Daten (Kamble et al., 2013), ist die Ausweisung einer homogenen 
Brachfläche schwierig. Die im Untersuchungsgebiet vorhanden Brachen erreichen 
kaum die räumliche Ausdehnungen eines MODIS Pixels und weisen eine spärliche 
Vegetationsbedeckung auf. Darüber hinaus enthalten die MODIS Pixel erhebliche 
Mischsignale, die beispielsweise von Kanälen oder Schilfbewuchs herrühren (Con-
rad, 2006). Aus diesem Grund konnte die ursprüngliche Annahme eines vernach-
lässigbaren Beitrags der Evapotranspiration für trockene Flächen nicht zwingend 
erfüllt werden. Zur Berücksichtigung dieses Umstandes wurde von Conrad (2006) 
ein k-Faktor für trockene Flächen (kt) eingeführt.

Für die Bestimmung des kt-Faktors wird der NDVI herangezogen, wobei Flächen 
mit einem NDVI von < 0,15 als vegetationslos eingestuft werden.

Nach der erfolgreichen Bestimmung des fühlbaren Wärmestroms für feuchte 
und trockene Extremverhältnisse, erfolgt gemäß Gleichung 3-52 die Berechnung des 
Temperaturgradienten mit:

Unter Annahme eines linearen Verlaufs des vertikalen Temperaturgradienten, 
wird nun mit Hilfe der LST für sämtliche Pixel des Satellitenbildes der jeweilige 
Temperaturgradient bestimmt (Bastiaanssen, 1995).

 
 𝐻𝐻𝑡𝑡 = 𝑅𝑅𝑁𝑁 − 𝐺𝐺 in W/m² (3-59) 
 

 𝐻𝐻𝑡𝑡 = 𝑅𝑅𝑁𝑁 − 𝑘𝑘𝑡𝑡 ∙ 𝐿𝐿𝑣𝑣𝐸𝐸𝐸𝐸𝑟𝑟 − 𝐺𝐺 in W/m² (3-60) 
 
 

   𝑘𝑘𝑡𝑡 = 𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁 − 0,15  (3-61) 
 
 

 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑓𝑓,𝑡𝑡 =
𝐻𝐻𝑓𝑓,𝑡𝑡∙𝑟𝑟𝑎𝑎ℎ
𝜌𝜌𝐿𝐿𝐿𝐿𝑓𝑓𝑡𝑡∙𝑐𝑐𝑝𝑝

 in K (3-62) 

 

 
 𝑑𝑑𝑑𝑑 = 𝑎𝑎 + 𝑏𝑏 ∙ 𝐿𝐿𝐿𝐿𝑑𝑑 in K (3-63) 
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Mit Hilfe der trockenen und feuchten Stützpunkte lassen sich die Koeffizienten a 
und b der linearen Gleichung bestimmen.

Die Identifikation der Stützpunkte ist aufwändig und erfolgt meist manuell 
durch den Anwender (Allen et al., 2007). Dabei muss häufig zwischen mehreren 
potentiell geeigneten Punkten entschieden werden. Als alleiniges Auswahlkriterium 
darf die LST daher nicht dienen, da zusätzlich die Vegetationsdecke berücksichtigt 
werden muss (Allen et al., 2002a). Verstraeten et al. (2005) verwendeten zur Automa-
tisierung über europäischen Waldgebieten eine Kombination aus den Indizes NDVI 
und LAI, wobei sie von einem „Kühlungseffekt“ der Evapotranspiration auf die 
LST ausgingen. Auch Allen et al. (2002a) verwenden den Blattflächenindex als Kri-
terium bei der Auswahl der Stützpunkte. Dieses Kriterium wird daher auch in das, 
für die Erstellung dieser Arbeit verwendete, ET-Modell integriert. Die sich daraus 
ergebenden Auswahlkriterien bzw. Regeln sind in der Tabelle 3-3 aufgelistet. Um 
Wüsten- und Wasserflächen bei der Identifikation der Stützpunkte auszuschließen, 
werden lediglich agrarische Flächen gemäß Landnutzungsklassifikation zugelassen. 
Außerdem werden Reisflächen, aufgrund deren großflächigen Wasserbedeckung in 
der Initialphase des Kulturanabaus, nicht berücksichtigt.

 

3.4.5  Ableitung von Tageswerten der tatsächlichen Evapotranspiration

Sobald die, für den Zeitpunkt des Satellitenüberflugs abgeleiteten, Modellergebnis-
se des latenten Wärmestroms   L  v   E  existieren, kann diese Information genutzt wer-

  
 𝑏𝑏 = 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑡𝑡−𝑎𝑎

𝐿𝐿𝐿𝐿𝑑𝑑   (3-65) 

 

  
 𝑎𝑎 = 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑡𝑡−𝑑𝑑𝑑𝑑𝑓𝑓

𝑑𝑑𝑡𝑡−𝑑𝑑𝑓𝑓
  (3-64) 

 

1 
 

 
Feuchter Stützpunkt Trockener Stützpunkt 

Auswahlkriterium Auswahlregel 
Auswahlkrite-

rium 
Auswahlregel 

agrarische  

Landnutzung 

Vorauswahl über landwirt-

schaftliche Nutzungsklassen 

agrarische  

Landnutzung 

Landnutzung = Brache 

Landbedeckung ≠ Wüste 

Kein Wasser 
Landnutzung ≠ Reis 

Landbedeckung ≠ Wasser 
Kein Wasser Landbedeckung ≠ Wasser 

Hohe Vegetati-

onsdichte 
Maximum LAI 

Geringe Vege-

tationsdichte 
Minimum LAI 

Hohe vermutete 

ET 
Minimum LST 

Geringe vermu-

tete ET 
Maximum LST 

  

Tabelle 3‑3: Auswahlkriterien und Regeln bei der automatisierten Identifikation der Stützpunkte.

Quelle: Eigene Darstellung; verändert nach Conrad, 2006
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den, um daraus eine äquivalente resultierende Wassermenge zu berechnen (Allen et 
al., 2007; Tasumi et al., 2005). Diese wird durch Division des latenten Wärmestroms 
mit der spezifische Verdampfungswärme   L  v    und Multiplikation mit einem Zeitkon-
vertierungsfaktor21 berechnet:

Während für die Dichte von Wasser (  ρ  w   ) ein Wert von 1000 kg/m3 angenommen22 
wird, erfolgt die Ableitung der spezifischen Verdampfungswärme   L  v    aus Ferner-
kundungsdaten unter Anwendung der Formel

Ausgehend von der berechneten ETa zum Zeitpunkt des Satellitenüberflugs, 
wird die Tagesmenge der Evapotranspiration (ET24) abgeschätzt. Diese Abschätzung 
erfolgt über die Annahme eines über den Tag konstanten Referenzverhältnisses zwi-
schen ETa und ETref. Dieses Verhältnis wird mit der Tagessumme der Referenzevapo-
transpiration (ETr24) multipliziert:

Zur Generierung eines täglichen ET24 Produktes müssen die Tagesmengen der 
Evapotranspiration, für die Tage an denen keine Modellierung durchgeführt wer-
den kann, abgeschätzt werden. Dies erfolgt über die lineare Interpolation des Refe-
renzverhältnisses zwischen zwei Tagen, für die Modellierungsergebnisse vorlagen. 
Abschließend werden die Tageswerte der tatsächlichen Evapotranspiration für die 
interpolierten Tage mittels der betreffenden ETr24 berechnet.

3.5	 	Ermittlung	der	Oberflächenbodenfeuchte

Der Großteil der weltweiten Wasserressourcen (97,2 %) ist in den Weltmeeren ge-
speichert. Von den übrigen 2,8 % sind etwa 2,15 % in Inlandeis und Gletschern 
und 0,62 % im Grundwasser gebunden (Strahler, 2013). Gerade einmal 0,03 % der 
weltweiten Wasserressourcen sind in Form von Oberflächen- bzw. Bodenwasser 
vorhanden. Dieses Wasser ist jedoch essentiell für das Leben auf der Erde und 
bildet die wesentliche Grundlage für die agrarische Landnutzung, die im Beson-
deren in Oasenregionen von zentraler Bedeutung ist. Der globale Anteil des im 
Boden gebunden Wassers beziffert sich auf 0,005 % (Wagner, 1998). Trotz dieses 
geringen Anteils ist das Bodenwasser eine wichtige Komponente des globalen 

21 Zur Konvertierung von mm/s in mm/h wird der Konvertierungsfaktor 3600 verwendet.
22 Die Dichte des Wassers beträgt bei 20 °C etwa  998,204 kg/m³, vereinfachend wird die Dichte aber häufig 

zu 1000 kg/m³ (≙ 1g/cm³) angenommen (Scheffer et al., 2010).

   
 𝐸𝐸𝐸𝐸𝑎𝑎 = 3600 ∙ L𝑣𝑣𝐸𝐸

L𝑣𝑣∙𝜌𝜌𝑤𝑤
 in mm/h (3-66) 

 

 
 L𝑣𝑣 = [2,501 − 0,00236 ∙ (𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿 − 273,15)] ∙ 106 in J/kg (3-67) 
 
 

 
 𝐸𝐸𝐸𝐸24 = 𝐸𝐸𝐸𝐸𝑟𝑟,24 ∙

𝐸𝐸𝐸𝐸𝑎𝑎
𝐸𝐸𝐸𝐸𝑟𝑟

 in mm (3-68) 
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Wasserkreislaufs. Der Bodenwassergehalt steht im Fokus unterschiedlicher wis-
senschaftlicher Disziplinen und Anwendungen. Besonders für die Meteorologie 
und die Klimaforschung ist die Bodenfeuchte von großer Bedeutung, da sie einen 
direkten Einfluss auf die Interaktion zwischen Atmosphäre und Boden besitzt und 
somit wesentlich die Aufteilung der Energiebilanzkomponenten nahe der Erdober-
fläche bestimmt (Wagner, 1998). 

Zusätzlich zu den traditionellen In-situ-Methoden (Kapitel 3.5.2) hat sich in den 
letzten Jahrzehnten die Nutzung von Fernerkundungsmethoden (Kapitel 3.5.3) zur 
Ermittlung der Bodenfeuchte etabliert. Der wesentliche Unterschied zwischen Feld- 
und Fernerkundungsmethoden liegt in den verschiedenen räumlichen und zeitli-
chen Auflösungen der erworbenen Informationen (Hasenauer et al., 2009; Western et 
al., 2002). In-situ-Messungen erlauben zwar eine kontinuierliche Aufzeichnung der 
Bodenfeuchte, sind hinsichtlich ihrer flächenhaften und räumlichen Aussagekraft 
allerdings limitiert. Hierin begründet liegt das gesteigerte Interesse an der Weiter-
entwicklung der Fernerkundungsmethoden. Bei der Bestimmung des Bodenwasser-
gehalts mit Methoden der Mikrowellenfernerkundung sowie der In-situ-Methoden, 
wird die dielektrische Eigenschaft des Bodens ausgenutzt. Daher wird zunächst die 
dielektrische Eigenschaft des Bodens, zum besseren Prozessverständnis, vor den 
Methodenbeschreibungen erläutert.

3.5.1  Die dielektrische Eigenschaft des Bodens

Das Verhalten eines nichtleitenden Mediums beim Anlegen eines äußeren elek-
trischen Feldes wird durch die sogenannte Dielektrizität beschreiben. Bei einem 
symmetrischen Molekül befindet sich der negative Ladungsschwerpunkt, ohne 
induziertes äußeres elektrisches Feld, immer im Kern des Moleküls. Ein externes 
elektrisches Feld zerstört diese Symmetrie und bewirkt ein Dipolmoment μ23. Ma-
kroskopisch gesehen ist das Medium Wasser nicht dielektrisch polarisiert, doch 
bereits ein geringer, äußerer Energieaufwand führt zur Polarisation der Ladungs-
träger des Mediums. Die permanenten Wasserdipole bewegen sich ständig und 
orientierungslos innerhalb des Mediums, d.h. rein zufällig und ohne bestimmte 
Richtung. Nach Anlegen eines elektromagnetischen Feldes versuchen die Dipole 
sich in Feldrichtung zu orientieren. Abhängig ist die Fähigkeit zur Orientierungs-
polarisation von der Frequenz des angelegten elektromagnetischen Feldes. Ist die 
Frequenz höher als die sogenannte Relaxationsfrequenz, können sich die Dipole 
nicht rechtzeitig ausrichten und dies führt zu dielektrischen Verlusten. Die Re-
laxationsfrequenz steigt mit der Viskosität des Mediums und liegt für Wasser  
bei über 9 GHz (Wagner, 1998). Außerdem ist die dielektrischen Eigenschaft  
von der Temperatur, dem Anteil ferromagnetischer Substanzen, sowie der Sali-
nität des Bodens abhängig (Meschede, 2006). Zur Beschreibung der Dielektrizität  
dient die komplexe Dielektrizitätskonstante24 ε bestehend aus einem Realteil  

23 Die Einheit für das Dipolmoment wird häufig in der CGS-Einheit Debye (D) angegeben. Die Umrech-
nung von Debye in die SI-Einheit Coulomb-Meter (Cm) erfolgt über die Formel:  1 D=3,33654∙  10   -30  Cm. 

24 Die Dielektrizitätskonstante gibt an um wie viel höher die Kapazität eines Kondensators durch die 
Verwendung eines bestimmten Materials gegenüber dem Vakuum erhöht wird (Küpfmüller, 2005).
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(Permittivität)   𝜺   ‚   und einem Imaginärteil (Abschwächungsfaktor)  i  𝜺‘   ‚   (Schanda, 
1986). 

Das Rückstreuverhalten elektromagnetischer Wellen wird durch die beschriebene 
Eigenschaft des Wassers stark beeinflusst (Knabe, 2004). Das die Dielektrizitätskon-
stante des Bodens mit zunehmendem Wassergehalt steigt, führt dazu, dass bei feuch-
terem Boden die eintreffende Strahlung stärker gestreut wird als bei trockenem Boden 
(Schanda, 1986). Die Dielektrizitätskonstante von Wasser (ε = 81,1) unterschiedet sich 
stark von der von trockenem Boden (ε=2-4; Ulaby et al., 1986). Zur Bestimmung der 
Gesamtdielektrizität des Bodens muss dessen Zusammensetzung berücksichtigt wer-
den. Natürlicher Boden besteht im Wesentlichen aus drei Bestandteilen:

•	 Feste Bodenmatrix, bestehend aus organischen und mineralischen Bestandteilen,
•	 Bodenwasser (Haft-, Gravitations- und Kapillarwasser) und
•	 Bodenluft.

Die einzelnen Bestandteile des Bodens besitzen, wie oben erwähnt, unterschied-
liche dielektrische Eigenschaften. Daher lässt sich der Wassergehalt des Bodens aus 
der Dielektrizität des Bodengemisches ableiten, da der die Gesamtdielektrizität do-
minierende Bodenbestanteil das Wasser ist. Aus der Gesamtdielektrizitätskonstante 
des Bodens lässt sich mit Hilfe der Fresnel’schen Reflektivität (Meschede, 2006) der 
Reflexionskoeffizient σ0 der Oberfläche berechnen. 

Hierfür existieren theoretische, empirische und semi-empirische Ansätze. Für 
nichtbewachsene Flächen sind das beispielsweise die semi-empirischen Modelle 
von Champion (1991), Oh et al. (1992) und Dubois et al. (1995) bzw. das physikalisch 
basierte IEM-Modell (Integral Equation Method) von Fung et al. (1992). Für bewach-
sene Flächen ist zum einen das theoretische Cloud-Modell von Attema und Ulaby 
(1978), zum anderen das Modell von Mougin et al. (1995) zu nennen. Wagner (1998) 
entwickelte eine empirische Change-Detection-Methode zur Ableitung des Refle-
xionskoeffizienten unter Verwendung des speziellen Sensordesign der ERS/MetOP 
Scatterometer. Es handelt sich hierbei um ein Modell, das eine vegetationsunbeein-
flusste Bodenwassergehaltsbestimmung ermöglicht, indem der Vegetationseinfluss 
auf das Signal als sinusförmige Funktion beschrieben wird (Knabe, 2004). Zahlreiche 
Studien belegen die Eignung dieser Methode, die auch als „TU-Wien-Methode“ be-
zeichnet wird, sowohl für aktive als auch passive Aufnahmesysteme (Naeimi, 2009). 
Eine detaillierte Beschreibung der Produkte, die mit Hilfe dieser Methode abgeleitet 
werden, erfolgt in den Kapitel 4.3.1 und 4.3.2.

3.5.2  In-situ-Methoden zur Bestimmung des Bodenwassergehalts

Grundsätzlich wird bei der Bestimmung des Bodenwassergehalts zwischen direkten 
und indirekten Methoden unterschieden.

 𝜀𝜀 = 𝜀𝜀′ − 𝑖𝑖𝜀𝜀′′  (3-69) 
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3.5.2.1  Direkte Methoden
Die wichtigste direkte Methode ist die thermogravimetrische Bodenwassergehaltsbestim-
mung (Scheffer und Schachtschabel, 2010). Hierfür werden in dem zu untersuchen-
den Gelände möglichst zerstörungsarme Bodenproben entnommen, die später im 
Bodenlabor analysiert werden. Während des Transportes sollte die Probe möglichst 
vor der Austrocknung geschützt werden. Im Labor wird die Bodenprobe gewogen 
und anschließend in einem Trockenschrank bei 105 °C solange getrocknet bis der 
Verlust der Masse nach einer bestimmten Zeit unter 0,05 % liegt (DIN 18121-1). 
Abschließend wird das Gewicht des trockenen Bodens bestimmt. Die wesentliche 
Annahme bei diesem Verfahren ist, dass der durch die Trocknung bedingte Mas-
severlust ausschließlich aus der Austreibung des Wassers resultiert, das nicht zu 
dem Konstitutions- bzw. Kristallwasser der festen Bodenpartikel gehört (Scheffer et 
al., 2010). Der thermogravimetrische Bodenwassergehalt θg in kg / kg wird wie folgt 
bestimmt:

Daraus lässt sich der volumetrische Bodenwassergehalt θv in m³/m³ berechnen, 
zu:

Mit: mf = feuchte Bodenmasse in kg, mt = trockene Bodenmasse in kg, ρb = Lage-
rungsdichte des Bodens in kg/m³, ρw = Dichte des Wassers in kg/m³, V0 = Volumen der 
Bodenprobe in m³.

Die thermogravimetrische Methode eignet sich nicht für eine kontinuierliche An-
wendung auf Böden im Freiland. Grund hierfür ist die nicht zerstörungsfreie Art der 
Probenentnahme sowie die aufwendigen Laboranalysen. Für die kontinuierliche Be-
stimmung eignen sich, die bereits oben angesprochenen, indirekten Methoden. An 
dieser Stelle soll betont werden, dass die thermogravimetrische Methode die einzige 
verlässliche Methode zur Bestimmung des Bodenwassergehalts ist (Johnson, 1962) 
und daher auch als Standardmethode zur Kalibration der indirekten Methoden ver-
wendet wird (Black, 1996). Bei allen sonstigen Verfahren wird der Bodenwasserge-
halt lediglich abgeleitet und unterliegt einer bestimmten Fehleranfälligkeit. Trotz 
dieses offensichtlichen Unterschiedes werden indirekte Methoden als Bodenfeuch-
temessmethoden bezeichnet, so auch in der vorliegenden Arbeit. Die Gründe hier-
für werden im folgenden Kapitel deutlich gemacht.

3.5.2.2  Indirekte Methoden
Indirekte Methoden stellen die praktikabelsten Verfahren zum Bodenwassergehalts-
monitoring dar (Robinson et al., 1999; Yoder et al., 1998) und kommen überwiegend 
im Bewässerungsmanagement sowie der Wissenschaft zur Anwendung (Muñoz-
Carpena et al., 2004). Die räumliche Repräsentanz einer Punktmessung erstreckt sich 
auf einen Bereich von 0,1 bis 10 dm², je nach verwendeter Methode (Muñoz-Carpena 
et al., 2004). Es existieren unterschiedliche Techniken, die zunächst grob in volumetri-
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sche und tensiometrische Verfahren unterteilt werden. Tensiometrische Techniken sind 
u.a. Gipsblöcke, Bodenpsychrometer, Matrixsensoren und Tensiometer. Zu den vo-
lumetrischen Verfahren gehören Neutronenmoderation, Gamma-Abschwächung und 
das dielektrische Messverfahren. Bei den dielektrischen Verfahren wird der Boden-
wassergehalt indirekt über die scheinbare25 Dielektrizitätskonstante (ε) des Boden-
Luft-Wassergemisches ermittelt (Wilpert et al., 1998). ε wird zur Berechnung des vo-
lumetrischen Wassergehalt verwendet, zumeist über eine empirische Verhältnisfunk- 
tion (Topp et al., 1980). Zu den gängigsten volumetrischen Methoden (Hasenauer et al., 
2009) zählt die Zeitbereichsreflektometrie (time domain reflectometry, TDR). Beim TDR 
Verfahren (Topp et al., 1980) wird ein Impuls entlang einer Metallsonde ausgesendet, 
der ein elektromagnetisches Feld induziert. Am Ende der Sonde wird der Spannungs-
stoß vollständig zur Quelle zurück reflektiert, die vom umgebenden Medium umso 
stärker verzögert wird, je höher dessen Dielektrizitätszahl (DEZ) ist (Scheffer et al., 
2010). Da die Laufzeit des Impulses im Medium „Boden“ nur von der DEZ ε abhängig 
ist, kann direkt auf die DEZ geschlossen werden. Eine ausführlichere Beschreibung 
der dielektrischen Eigenschaft des Bodens erfolge bereits in Kapitel 3.5.1.

Weitere dielektrische Verfahren sind das Frequenzbereichsverfahren (Frequency 
Domain, FD) und die Amplitudenbereichsreflektometrie (Amplitude Domain Re-
flectometry, ADR). Das Grundprinzip des Frequenzbereichsverfahren beruht auf der 
elektrischen Kapazität eines Kondensators, der den Boden abhängig vom Boden-
wassergehalt als Dielektrikum verwendet (Muñoz-Carpena et al., 2004). Auf diesem 
Prinzip basieren sowohl die kapazitiven Sensoren als auch die Frequenzbereichsre-
flektometer (FDR) Sensoren. Kapazitive Sensoren bestimmen die Dielektrizitätskon-
stante durch die Ladezeit des Kondensators im Boden. Bei FDR Sensoren wird die 
Oszillatorfrequenz innerhalb eines bestimmten Bereichs geregelt, um die resonante 
Frequenz zu bestimmen, bei der die Amplitude am größten ist (Viscarra Rossel et 
al., 2011). Die Amplitudenbereichsreflektometrie (Or et al., 2006) basiert auf dem Prinzip 
der Messung der elektrischen Impedanz26. Wenn eine elektromagnetische Welle, die 
entlang einer Transmissionslinie verläuft, auf einen Bereich mit anderer Impedanz 
trifft, werden Teile der transmittierten Energie zum Transmitter reflektiert. Diese 
reflektierte Welle interagiert mit der einfallenden Welle und erzeugt eine Spannung 
entlang der Transmissionslinie. Die Änderung der Impedanz aufgrund der Kombi-
nation von Sonde und porösem Medium wird über die Amplitudenänderung be-
stimmt (Gaskin und Miller, 1996). Einige kapazitive bzw. ADR-Sensoren werden in 
der Literatur irrtümlicherweise als FDR-Sensoren bezeichnet, obwohl diese keinen 
Frequenzbereich verwenden, sondern einen feste Frequenz. 

Für die In-situ-Messungen der Bodenfeuchte, die im Rahmen der vorliegenden 
Arbeit durchgeführt werden, kommen zwei der oben beschriebenen Verfahren zum 
Einsatz. Zum einen das thermogravimetrische Verfahren zur Referenzmessung und 
Sensorkalibration, zum anderen das ADR-Verfahren. Eine ausführliche Beschrei-
bung der verwendeten Sensorik erfolgt in Unterkapitel 4.1.1.1.

25 Scheinbar bedeutet in diesem Zusammenhang, dass für das zu messende Medium (Boden) vereinfa-
chend vernachlässigbare Verluste angenommen werden (Starr et al., 2000). 

26 Auch: Scheinwiderstand des Bodens. Die Impedanz  eines Wechselstromkreises ist das Verhältnis von 
elektrischer Spannung und Strom des Phasors, gemessen in Ohm. (Alexander und Sadiku, 2012).
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3.5.3  Fernerkundungsmethoden zur Ableitung der Bodenfeuchte

Die Aufnahmesysteme zur fernerkundungsgestützten Ermittlung des Bodenwasser-
gehalts lassen sich drei Plattformbereichen zuordnen, den

•	 bodengestützten,
•	 luftgestützten und
•	 satellitengestützten Systemen. 

Bei allen drei genannten Systemen kam es in den letzten Jahrzehnten zu wesent-
lichen Weiterentwicklungen (Jackson, 2006). Die beste Eignung zur operativen An-
wendung bei der Ableitung des Bodenwassergehalts besitzen die satellitengestützten 
Systeme (Hasenauer et al., 2009). Hierbei eignen sich die Mikrowellenfernerkundung 
sowie die Nutzung von Informationen der thermalen und sichtbaren Bereiche. Be-
sonders optische Daten werden häufig in fernerkundlichen Studien zur Erforschung 
der Erdoberfläche verwendet, da für diesen spektralen Bereich ein Vielzahl von Sen-
soren zur Verfügung stehen (Elachi, 1987). Diese Methoden leiten den Bodenwasser-
gehalt aus Messungen der von der Erdoberfläche reflektierten Sonnenstrahlung ab. 
Ein Anstieg des Bodenwassergehalts führt zu einer Verringerung der Reflektanz des 
offenen Bodens (Moran et al., 2004). Dabei ist die direkte Resonanz des Mediums auf 
die elektromagnetische Welle im Wesentlichen von der Wellenlänge abhängig, wes-
halb sich die Informationen der optischen Fernerkundung auf die oberen Millimeter 
der Erdoberfläche beziehen. Zudem unterliegt die Erdoberfläche weiteren zahlrei-
chen Störfaktoren, wie Bodentextur, organisches Material, Oberflächenrauigkeit, 
Pflanzenbedeckung und Einfallswinkel etc. Aus diesen Gründen beschränkt sich der 
Einsatz der optischen Methoden auf die Untersuchung offener Böden und wird nur 
selten für die Ableitung der Bodenfeuchte eingesetzt (Qui, 2006).

Geeignete Methoden zur Ableitung des Bodenwassergehalts sind dagegen ther-
male Verfahren, bzw. kombinierte Verfahren aus thermalen und optischen Informa-
tionen. Bei diesen Methoden wird der Umstand ausgenutzt, dass sämtliche Körper 
mit einer Temperatur > 0 K elektromagnetische Strahlung aussenden (Qui, 2006). Die 
Objekte der Erdoberfläche (Vegetation, Boden, Wasser, etc.) emittieren elektroma-
gnetische Strahlung im Wellenlängenbereich des thermalen Infrarots von 3 – 14 μm 
(Jensen, 2007). Die verschiedenartige Ausprägung der thermalen Eigenschaften von 
Wasser und Boden führt dazu, dass kleinere Veränderungen des Bodenwasserge-
halts große, detektierbare Veränderungen der Strahlungstemperatur induzieren. Zu 
den vielversprechendsten Methoden zählen kombinierte Verfahren aus Strahlungs-
temperatur und Vegetationsindex, sogenannte TR/VI-Methoden (Kustas et al., 2003). 
Bei diesen Verfahren wird die negative Korrelation zwischen Strahlungstemperatur 
und Vegetationsindex ausgenutzt (Moran et al., 2004). Häufig wird der NDVI als Ve-
getationsindex instrumentalisiert. Es existieren eine Vielzahl derartiger Verfahren, 
wie z.B. Ts/NDVI-Index (Lambin et al., 1996), Dreicksmethode (Carlson et al., 1995), 
der Temperatur-Vegetation-Kontext Ansatz (TVX) (Czajkowski et al., 2000; Prihod-
ko, 1997), die VI/TR Beziehung (Kustas et al., 2003) und der Feuchteindex (Dupig-
ny-Giroux und Lewis, 1999). Der Vorteil der optischen und thermalen Fernerkun-
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dung liegt in der höheren räumlichen Auflösung der Bodenfeuchteinformationen, 
im Vergleich zu den Methoden der Mikrowellenfernerkundung (Wang et al., 2007). 

Mikrowellen werden in der Fernerkundung seit den frühen 1960er Jahren ver-
wendet. Erstmals zum Einsatz kam die Mikrowellenradiometrie 1962 auf der Venus-
sonde „Mariner-2“ (Barrett und Lilley, 1963). Der Frequenzbereich von Mikrowellen 
liegt etwa zwischen 0,3 und 300 GHz, was Wellenlägen von 1 m bis 1 mm entspricht 
(Ulaby et al., 1981). Aufgrund dieser Eigenschaften sind Mikrowellen unabhängig 
von Wetter und Tageszeit einsetzbar. Sie können die Atmosphäre praktisch unge-
dämpft durchdringen, sowie tief in Vegetation und Boden eindringen (Wagner, 
1998). Die Eindringtiefe in den Boden ist abhängig von Frequenz und Bodenwasser-
gehalt und beträgt bei Mikrowellenstrahlung zwischen 1 cm bei sehr feuchten Böden 
und 15 cm bei sehr trockenen Böden (Ulaby et al., 1981). Mikrowellenfernerkundung 
wird nach Art der Aufnahme in aktive und passive Systeme unterschieden. 

Passive Mikrowellensensoren, auch Radiometer genannt, sind Instrumente zur 
Messung der natürlichen Mikrowellenstrahlung. Unter natürlicher Mikrowellen-
strahlung versteht man die inkohärente Wärmestrahlung, deren Intensität laut 
Planck‘schem Gesetz um einige Größenordnungen unter der des natürlichen Infra-
rots liegt. Radiometer messen die Intensität der elektromagnetischen Strahlung, die 
sich aus der von einem Objekt emittierter bzw. reflektierter Strahlung sowie der 
von der Atmosphäre emittierten Strahlung zusammensetzt (Ulaby et al., 1981). Die 
gemessene Strahlung ist proportional zum Produkt aus Emission und Temperatur 
der Oberfläche und wird als „brightness temperatur“ bezeichnet (Heinichen, 2007). 

Aktive Systeme messen, ähnlich den passiven, die reflektiere elektromagnetische 
Strahlung und werden auch als Radar27 bezeichnet. Wesentlicher Unterscheid ist, 
dass das Aufnahmesystem die Strahlung selbst erzeugt. In der Mikrowellenferner-
kundung kommen abbildende Radarsysteme, Scatterometer und Radaraltimeter 
zum Einsatz (Ulaby et al., 1981). 

Die ersten frei verfügbaren Fernerkundungsprodukte der Bodenfeuchte basier-
ten auf Daten des European Remote Sensing Satellite Scatterometer (ERS-SCAT; 
Scipal, 2002) und des Advanced Microwave Scanning Radiometer – EOS (AMSR-E; 
Njoku et al., 2003). Seither wurden eine Vielzahl von Bodenfeuchteprodukten ent-
wickelt, die sowohl aus aktiven (METOP Advanced Scatterometer, ASCAT; Envisat 
Advanced Synthetic Aperture Radar, ASAR) als auch passiven Mikrowellensenso-
ren (Soil Moisture and Ocean Salinity, SMOS; Kerr et al., 2010, WindSat Li et al., 
2010, Advanced Microwave Sounding Unit, AMSU; Grody et al., 2000 etc.) abge-
leitet werden. Die Sensoren ASCAT und ASAR, aus denen die bereitgestellten Bo-
denfeuchteprodukte SSM (Surface Soil Moisture) abgeleitet werden, sind in Kapitel 
4.3 beschrieben. Für weiterführende Informationen zu den übrigen Produkten, wird 
auf die Literatur verwiesen.

Zusammenfassend kann konstatiert werden, dass die meist gröbere räumliche 
Auflösung der Mikrowellenfernerkundung der Bodenfeuchte limitierend auf deren 
Einsatzmöglichkeiten wirkt, wohingegen bei den optischen und thermalen Metho-
den die Unfähigkeit zur Durchdringung von Wolken und Vegetation die größte Ein-

27 Radar ist das Akronym für „RAdio Detection And Ranging“.
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schränkungen darstellt. Vergangene (Envisat/ASAR) und aktuelle Missionen (Sen-
tinel-1) bieten die Möglichkeit zur Ableitung des Bodenwassergehalts mit aktiven 
Mikrowellensensoren in einer räumlichen Auflösung, die mit mittelaufgelösten op-
tischen Methoden vergleichbar ist. Dies rechtfertigt eine Untersuchung hinsichtlich 
der Genauigkeit und Integration solcher Informationen für Ansätze zur Ableitung 
der Evapotranspiration, wie sie in der vorliegenden Arbeit durchgeführt werden.

3.5.4  Kriterium der zeitlichen Stabilität

Bei der Planung und Vorbereitung von In-situ-Messungen der Bodenfeuchte wird 
häufig das Konzept der zeitlichen Stabilität von Bodenfeuchtemustern angewandt 
(Vachaud et al., 1985). Es basiert auf der Annahme, dass die räumlichen Muster der 
Bodenfeuchte zeitlich stabil sind und gilt als Indikator dafür, in welchem Maße die 
Variationen der lokalen Bodenfeuchte (1 km) von der regionalen Variationen (25 km) 
abhängen. Praktisch bedeutet dies, die Möglichkeit der Reduzierung großräumiger 
Netzwerke zur Überwachung der Bodenfeuchte auf wenige geeignete Standorte 
(Wagner et al., 2008). Das Konzept der zeitlichen Stabilität hat sich seither in zahl-
reichen Studien bewährt (z.B. Brocca et al., 2009). Beachtet werden muss jedoch, das 
Auftreten von topografiebedingtem lateralen Wasserzufluss (Grayson und Western, 
1998). Der mittlere Bodenwassergehalt eines Gebiets   Θ  Gebiet    wird durch n Punktmes-
sungen eines bestehenden Bodenfeuchtenetzwerkes ermittelt nach:

hierbei ist   Θ  Punkt    die durch In-situ-Messungen ermittelte Bodenfeuchte an einem 
Punkt mit den Koordinaten (xi, yi). Die Anzahl der In-situ-Messpunkte eines Bo-
denfeuchtenetzwerkes kann demnach minimiert werden, indem die Messungen an 
Orten durchgeführt werden die die Bodenwasserverhältnisse des Gebiets am besten 
repräsentieren. Dafür wird die relative Differenz   δ  i, j    zwischen Punkt- und Gebiets-
bodenfeuchte verwendet.

Zur Beurteilung der Bodenfeuchtemuster berechneten Vachaud et al. (1985) zu-
sätzlich Standardabweichung und Mittelwert von   δ  i, j    über die Zeit. Niedrige Wer-
te der Standardabweichung deuten auf hohe zeitliche Stabilität der Bodenfeuchte-
muster hin, was auf eine starke Korrelation zwischen Punkt und Gebietsmessung 
schließen lässt. Der Mittelwert gibt Aufschluss über den relativen Zusammenhang 
zwischen der Bodenfeuchte eines Punktes und der Gebietsbodenfeuchte (Wagner et 
al., 2008). Eine bekannte Anwendung des Konzepts der zeitlichen Stabilität ist der 
sogenannte „Scaling Layer“ (SL, Bartsch et al., 2007). Hierfür werden die Punkt-
messungen   Θ  Punkt    durch die normalisierte Rückstreuung von ASAR (1 km) und die 
Gebietsbodenfeuchte   Θ  Gebiet    durch die Rückstreuung von ASCAT (25 km) ersetzt. 
Die Werte des SL geben an, wie hoch der Pearson Korrelationskoeffizient (r) der 
Messungen beider Produkte in einem definierten Zeitraum ist (Sabel, 2006), d.h. wie 
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sehr der Bodenwassergehalt aus ASAR SSM dem aus ASCAT SSM über die Zeit ent-
spricht. Bei einem SL-Wert von < 0,3 wird davon ausgegangen, dass Landbedeckung 
und Textur des Bodens das Signal so stark beeinflussen, dass die Signalsensitivität 
beeinträchtigt ist. Dieser Wert wird in dieser Arbeit als Grenzwert für die Güte der 
zeitlichen Stabilität verwendet. 

3.6  Grundlagen der Modellevaluierung

Der Vergleich von In-situ-Messungen mit Modellergebnissen ist bisher nicht stan-
dardisiert und hängt stark von den betrachteten Größen und der Fragestellung ab. 
Legates und McCabe (1999) empfehlen für eine umfassende Modellevaluierung eine 
Kombination von relativen und absoluten statistischen Gütemaßen. Als Ergänzung 
zu den quantitativen Modelleinschätzungen ist die Hinzunahme visueller Hilfsmit-
tel zur Bildung eines ganzheitlichen Überblicks über das Modellverhalten sinnvoll. 
Anhand dieser qualitativen Beurteilung kann der Modellierer sein Expertenwissen 
einsetzten, um die Güte des Modells einzuschätzen. Die häufigsten in der Modell-
evaluierung eingesetzten Indizes (Richter et al., 2011) sind der Determinationsko-
effizient (R²) sowie der Root Mean Squared Error (RMSE). Obwohl dies zur umfas-
senden Modellbeurteilung nicht ausreicht werden diese beiden Gütemaße in vielen 
Studien als alleinige Qualitätskriterien herangezogen. In der vorliegenden Disserta-
tion werden unterschiedliche Gütemaße für die verschiedenen Vergleichsanalysen 
eingesetzt, diese sind in der Tabelle 3-4 zusammengefasst und werden im Folgenden 

Tabelle 3‑4: Verwendete Gütemaße und Techniken für den Vergleich zwischen Messung und Modell.
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näher erläutert. Die zur Beurteilung verwendeten Gütemaße bzw. Techniken sind 
im Wesentlichen abhängig von den zu Grunde liegenden Vergleichsdaten. Kriterien 
für die Auswahl geeigneter und aussagekräftiger Gütemaße sind nach Moriasi et al. 
(2007) Robustheit, Geläufigkeit (Vergleichbarkeit mit anderen Studien) und ausge-
wiesene Stärken bei der Evaluierung.

Die ausgewählten Gütemaße zur Modellevaluierung in dieser Arbeit basieren 
auf Erfahrungen und Empfehlungen von Experten (Legates und McCabe, 1999; Mo-
riasi et al., 2007; Richter et al., 2011; Wagner et al., 2013). Bei der Auswahl der Güte-
maße ist darauf zu achten, dass die Anzahl der gewählten Gütemaße gering bleibt 
und sowohl absolute, dimensionslose als auch begrenzte Indikatoren verwendet 
werden (Richter et al., 2011). 

3.6.1  Quantitative Gütemaße

Zur quantitativen Einschätzung der Güte eines Modells werden Gütemaße erho-
ben, die sich aus dem Vergleich von gemessenen und modellierten Werten ergeben. 
Auf diese Weiße können z.B. Aussagen über die Effizienz eines Modells oder dessen 
Tendenz zu Unter- und Überschätzungen der zu simulierenden Variable getroffen 
werden. Gütemaße sind ein wesentlicher Bestandteil bei der Modellvalidierung.

Lineare Regression 
Das am häufigsten verwendete relative Gütemaß der Modellvergleichsanalyse ist 
der Determinationskoeffizient R². Hiermit wird die Kolinearität zweier zu evaluie-
render Variablen einer linearen Regression bestimmt, die durch folgende mathema-
tische Beziehung ausgedrückt wird:

Für die Untersuchung einer Stichprobe vom Umfang n, lässt sich für jede Beob-
achtung i (i = 1,…,n) die Gleichung 3-74 in Vektorschreibweise28 darstellen als: 

28 In der Literatur wird häufig die Schreibweise  y = X ∙ β + e  äquivalent zu Gleichung 3-75 verwendet.

 
 y = β1 + β2x + e  (3-74) 
mit:  

y: abhängige Variable 
x: Regressor oder Prädiktorvariable (unabhängige Variable) 
β1: Achsenabschnitt der Regressionsgerade 
β2: Gradient der Regressionsgerade  
e: Fehlerterm. 
 

 
 y = x𝑖𝑖Tβ + e𝑖𝑖  (3-75) 
mit: 

x𝑖𝑖T: Vektor der Regressoren (ein hochgestelltes T steht für „transponiert“) 
β: Vektor der Regressionskoeffizienten. 
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 RLS
2 = 1 − ∑ (yi−xiTβ̂𝐿𝐿𝐿𝐿)2𝑛𝑛

𝑖𝑖=1
∑ (yi−�̅�𝑦)2𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

  (3-79) 

 

Bei guter Übereinstimmung verläuft die Regressionsgerade durch den Koordina-
tenursprung, d.h. hat einen Achsenabschnitt mit einem Wert nahe Null. Der Gradi-
ent, dessen Wert nahe 1 liegen sollte, gilt als Maß für Unter- bzw. Überschätzungen. 
Beim linearen Regressionsmodell werden die unbekannten Regressionskoeffizien-
ten  β  geschätzt. Die weit verbreitetste Art der Schätzung ist die Kleinste-Quadrate-
Schätzung (least square, LS). Hierbei werden die Regressionskoeffizienten so ge-
schätzt, dass die Summe der quadrierten Residuen29 (  r  i   ) minimiert wird. 

Hierbei lassen sich die Residuen nach Gleichung 3-75 berechnen mit:

Der Kleinste-Quadrate-Schätzer für  β  (    β ^    LS   )     wird durch Ableitung und Null- 
setzen der Gleichung 3-77 bestimmt. Der Determinationskoeffizient wird in diesem 
Fall berechnet als

genauer

wobei   y   −   der Mittelwert der abhängigen Variable ist. 

Das Verfahren der kleinsten-Quadrate findet häufig auf Grund der formalen 
und praktischen Einfachheit Anwendung. Das Verfahren hat aber dokumentier-
te Schwächen (Li et al., 2006), die im Wesentlichen auf der Formulierung der 
grundlegenden Annahmen des Verfahrens basieren. Diese Annahmen sind eine 
Normalverteilung des Fehlerterms bei konstanter Varianz. Außerdem kann die 
kleinsten-Quadrate-Regression verzerrte und wenig aussagekräftige Ergebnisse 
liefern, wenn die Verteilung der Daten gestört ist, beispielsweise aufgrund einer 
fehlerhaften Messung in kleinen Stichroben (Jann, 2009). Dies kann dazu füh-
ren, dass die Kleinste-Quadrate-Methode die tatsächliche Modellgüte unter- oder 
überschätzt (vgl. Abbildung 3-7). Um diesem Effekt entgegenzuwirken, wurden 
robustere Methoden entwickelt, die eine Funktion  ψ  zur Bewertung der Residu-
en verwenden, die in einem geringeren Maß anwächst als die Quadratfunktion 
der Kleinste-Quadrate-Methode und dadurch weniger sensibel auf Extremwerte 
reagiert. Außerdem besitzen robuste Schätzer auch im Falle nicht normalverteilter 
Fehler eine hohe Effizienz und weisen nur eine geringe Anfälligkeit bei Daten-
kontamination30 auf (Jann, 2010). 

29 Auch Prognosefehler genannt.
30 Der Kontaminationsanteil eines Datensatzes ist der Anteil statistischer Ausreißer in einer Stichprobe.

 
 ∑ (ri)2n

i=1   (3-76) 
 

T ri = yi − xi β̂   (3-77) 
 

 RLS2 = 1 − Varianz der Residuen
Varianz der abhängigen Variable

  (3-78) 
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Eine in der Forschung bislang eher selten eingesetzte Methode ist die Verwen-
dung sogenannter MM-Schätzer31. Der MM-Schätzer (Yohai 1987) besitzt eine hohe 
statistische Effizienz und Erwartungstreue und ist daher eine gute Wahl für einen 
robusten Standardschätzer (Jann, 2010). Ähnlich der Kleinste-Quadrate-Methode 
(siehe Gleichung 3-76) wird beim MM–Schätzer die Summe des Quotienten aus Re-
siduen und Varianz des Fehlerterms minimiert: 

mit:      σ ̂ 0e als Schätzung der Varianz des Fehlerterms e mit robusten anfänglichem 
Schätzer mit hohem Bruchpunkt32. 

31 MM-Schätzer steht für modifizierter M-Schätzer (nach Maximum-Likelihood Art; Huber, 2004). 
32 Der Bruchpunkt eines Schätzers gibt die Grenze an, bis zu der der Kontaminationsanteil einer Stich-

probe ansteigen darf, ohne das Schätzergebnis unbrauchbar zu machen. Zur Vergleichbarkeit der 
Schätzer wird der asymptotische Bruchpunkt angegeben, der sich auf n = ∞ bezieht (Caspary, 2013).

Abbildung 3‑7: Vergleich der berechneten Determinationskoeffizienten unterschiedlicher Schätzverfahren und Da‑
tenkontaminationen. a) Kleinste‑Quadrate‑Schätzer ohne Ausreißer, b) Kleinste‑Quadrate‑Schätzer mit Ausreißer 
und c) robuster Schätzer mit Ausreißer.

Quelle: Eigene Darstellung

 
 ∑ 𝜓𝜓(ri σ̂𝑒𝑒0⁄ )n

i=1   (3-80) 
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Analog zur Kleinste-Quadrate-Methode wird nun durch Ableitung und Null-
setzten der Gleichung 3-80 der robuste Regressionsschätzer    β   ̂

rob    ermittelt. Die Be-
stimmung von R² für robuste Methoden ist abhängig von der Zielfunktion  ψ  und 
wird nach (Croux und Dehon, 2003) ausgedrückt:

mit μ ^    als robustem Lokationsschätzer33. Um der oben beschriebenen Sensitivität der 
einfachen linearen Regression Rechnung zu tragen, wird in der vorliegenden Dis-
sertation ausschließlich auf robuste Regressionsmethoden mit dem MM-Schätzer 
zurückgegriffen. Hierbei wird die Funktion lmRob des R-Pakets „robust“ (Wang et 
al., 2015) verwendet. Zur Beurteilung der Modellgüte hat R² allein nur eine geringe 
Aussagekraft. Zusammen mit dem Gradienten und Achsenabschnitt der Regressi-
onsgeraden oder zusätzlichen Gütemaßen, kann der Determinationskoeffizient als 
Indikator der Modellgüte dienen.

Korrelationskoeffizient	(r)
Der klassische Korrelationskoeffizient der vergleichenden Statistik ist der nach Pear-
son:

Dieser setzt voraus, dass beide Variablen mindestens intervallskaliert sind und 
eine zweidimensionale Normalverteilung vorliegt. Wie bereits bei der Erläuterung 
des Determinationskoeffizienten beschreiben wird auch für den Korrelationskoef-
fizienten eine robuste Variante gewählt, die keine Normalverteilung mehr voraus-
setzt und weniger anfällig gegenüber Ausreißern ist (Li et al., 2006). Weitere Alter-
nativen zum Pearson-Korrelationskoeffizienten sind u.a. die Rangkorrelation nach 
Spearman oder Kendall und die Quadrantenkorrelation. Detaillierte Beschreibun-
gen der oben genannten Verfahren können der Fachliteratur entnommen werden. 
In der vorliegenden Arbeit wird der von Rousseeuw und Leroy (1987) vorge-
stellte gewichtete Korrelationskoeffizient verwendet, der im Folgenden erläutert  
wird. Zur Berechnung des gewichteten Korrelationskoeffizienten wird eine Ge-
wichtung (wi) der kleinsten Quadrate angewandt. Hier werden die Regressions-
koeffizienten  β  (siehe Gleichung 3-75) abgeschätzt durch die Minimierung des 
Ausdrucks:

33 Ein Lokationsschätzer (Schätzung des Lageparameters in der deskriptiven Statistik) wird benötigt, um 
die zentrale Lage bzw. den Mittelpunkt einer Verteilung näher zu beschreiben. Ein Lageparameter sym-
metrischer Verteilungen ist beispielsweise der Median der abhängigen Variable (Mayer, 2006).

 

 R𝑀𝑀𝑀𝑀2 = 1 −
∑ 𝜓𝜓(yi−xi

Tβ̂𝑀𝑀𝑀𝑀
σ̂𝑒𝑒0

)n
i=1

∑ 𝜓𝜓(yi−μ̂σ̂𝑒𝑒0
)n

i=1
  (3-81) 

 

 r𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃𝑃 = ∑ (xi−�̅�𝑥)(yi−�̅�𝑦)𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

√∑ (xi−�̅�𝑥)2𝑛𝑛
𝑖𝑖=1 ∙∑ (yi−�̅�𝑦)2𝑛𝑛

𝑖𝑖=1
  (3-82) 
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Der robuste Korrelationskoeffizient rw beschreibt die gewichtete Beziehung zwi-
schen den Variablen x und y und kann vereinfacht als robuste Variante des Pearson-
Korrelationskoeffizienten rPEARSON verstanden werden (Abdullah, 1990). Er berechnet 
sich aus 

Absoluter und relativer Modellfehler (RMSE bzw. rRMSE)
Zu den klassischen Gütemaßen zählen neben dem Determinationskoeffizienten 
auch der mittlere quadratische Fehler (MSE, mean square error) bzw. die Wurzel 
daraus (RMSE, root mean square error). Der RMSE drückt die durchschnittliche Ma-
gnitude des Modellfehlers in der Einheit der betrachteten Variablen aus. Der RMSE 
berechnet sich aus:

Da dieses Gütemaß häufig eingesetzt wird, ermöglicht es eine gute Vergleich-
barkeit zwischen ähnlichen Validierungsstudien. Eine Steigerung der Vergleich-
barkeit kann erzielt werden indem die normierte Form des RMSE verwendet  
wird:

Die Dimensionslosigkeit dieser Maßzahl hat den Vorteil nicht sensitiv auf die 
Größe der betrachteten Variablen zu reagieren und ist daher besonders geeignet für 
den Vergleich von Studienergebnissen die einen wesentlich anderen Umfang bzw. 
Streuung in den Werten der zu vergleichenden Variablen besitzen.

 
 ∑ wi(ri)2n

i=1   (3-83) 
 
Mit: 

wi = {1 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤 |𝑟𝑟𝑖𝑖/𝑠𝑠| ≤ 2.5
0 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤 |𝑟𝑟𝑖𝑖/𝑠𝑠| > 2.5 

𝑠𝑠 = 1.4826 ∙ (1 + 5
𝑤𝑤 − 𝑘𝑘) √med r𝑖𝑖

2 
 
med r𝑖𝑖:  Median der Residuen 

n:   Anzahl der Residuen 
k:   Anzahl der Regressionskoeffizienten.  
 

 RMSE = √𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀 = √1
𝑛𝑛∑ (𝑦𝑦𝑖𝑖 − 𝑥𝑥𝑖𝑖)2𝑛𝑛

𝑖𝑖=1   (3-85) 

 

 rRMSE = RMSE
𝑦𝑦max-ymin

  (3-86) 
 
 

 

Statistischer Parameter Wert oder Wertebereich Bedeutung 

Determinationskoeffizient 
(R²) 

hervorragend ≥ 0,9 
0,75 ≥ sehr gut < 0,9 

0,5 ≥ gut < 0,75 
0,25 ≥ ausreichend < 0,5 

0,1 ≥ schwach < 0,25 
unzureichend < 0,1 

dimensionslos und beschränkt 
räumliche und zeitliche Muster erkennbar 

hohe Vergleichbarkeit 

Korrelationskoeffizient (r) 

hervorragend ≥ 0,95 
0,9 ≥ sehr gut < 0,95 

0,7 ≥ gut < 0,9 
0,5 ≥ ausreichend < 0,7 

unzureichend < 0,5 

dimensionslos und beschränkt 
räumliche und zeitliche Muster erkennbar 

hohe Vergleichbarkeit 

Nash-Sutcliffe-Effizienz 
(NSE) 

hervorragend ≥ 0,9 
0,75 ≥ sehr gut < 0,9 

0,5 ≥ gut < 0,75 
0,25 ≥ ausreichend < 0,5 

0,1 ≥ schwach < 0,25 
unzureichend < 0,1 

Beschreibt die Vorhersagekraft des  
Modells und zeigt ob ein Modell sich 

besser oder ähnlich dem Mittelwert der 
Beobachtung verhält. 

Absoluter Modellfehler 
(RMSE) nahe Null 

Einschätzung der Größenordnung  
des Fehlers 

hohe Vergleichbarkeit 

Relativer Modellfehler 
(rRMSE) 

hervorragend < 0,1 
0,1 ≥ sehr gut < 0,2 

0,2 ≥ gut < 0,3 
0,3 ≥ ausreichend < 0,4 

0,4 ≥ schwach < 0,5 
unzureichend ≥ 0,5 

dimensionslos und beschränkt 
Vergleichbarkeit von Größen 

unterschiedlichen Wertebereichs 

 

r𝑤𝑤𝑤𝑤 = ∑ 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑖𝑖𝑖𝑖(xi−x�𝑤𝑤𝑤𝑤)(yi−y�𝑤𝑤𝑤𝑤)𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑖𝑖𝑖𝑖=1

�∑ 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑖𝑖𝑖𝑖(xi−x�𝑤𝑤𝑤𝑤)2𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑖𝑖𝑖𝑖=1 ∙∑ 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑖𝑖𝑖𝑖(yi−y�𝑤𝑤𝑤𝑤����)2𝑛𝑛𝑛𝑛

𝑖𝑖𝑖𝑖=1

(3-84)

wobei �̅�𝑥𝑥𝑥𝑤𝑤𝑤𝑤 = ∑ 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑖𝑖𝑖𝑖xi
n
i=1
∑ 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑖𝑖𝑖𝑖n
i=1

 und 𝑦𝑦𝑦𝑦�𝑤𝑤𝑤𝑤 = ∑ 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑖𝑖𝑖𝑖𝑦𝑦𝑦𝑦i
n
i=1
∑ 𝑤𝑤𝑤𝑤𝑖𝑖𝑖𝑖n
i=1

.

med r :  Median der Residuen 
n:   Anzahl der Residuen 
k:   Anzahl der Regressionskoeffizienten.  
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Modelleffizienz	nach	Nash-Sutcliffe	(NSE)
Zur Beurteilung der Vorhersagekraft des Modells wird in der vorliegenden Arbeit 
der Effizienzkoeffizient nach Nash und Sutcliffe (1970) verwendet. Dieser berechnet 
sich aus dem MSE und der Varianz der gemessenen Daten und wird mathematisch 
wie folgt ausgedrückt: 

Der NSE kann Werte von 1 bis -∞ annehmen. Werte über Null bedeuten eine 
bessere Simulation des Modells als durch eine einfache Verwendung des Mittel-
wertes der Beobachtungen. Bei optimaler Übereinstimmung zwischen Modell- und 
Messwert nimmt der NSE den Wert 1 an. Ist die Vorhersagegüte des Modells al-
lerdings schlechter als der Mittelwert der gemessenen Werte ergibt sich eine ne-
gative NSE. Nachteilig bei der Verwendung der NSE ist die hohe Sensitivität auf 

 NSE = 1 − ∑ (𝑦𝑦𝑖𝑖−𝑥𝑥𝑖𝑖)2𝑛𝑛
𝑖𝑖=1
∑ (𝑦𝑦𝑖𝑖−�̅�𝑦)2𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

  (3-87) 

 

Tabelle 3‑5: In dieser Arbeit verwendete Interpretation der vorgestellten quantitativen Gütemaße. 

Statistischer Parameter Wert oder Wertebereich Bedeutung 

Determinationskoeffizient 
(R²) 

hervorragend ≥ 0,9 
0,75 ≥ sehr gut < 0,9 

0,5 ≥ gut < 0,75 
0,25 ≥ ausreichend < 0,5 

0,1 ≥ schwach < 0,25 
unzureichend < 0,1 

dimensionslos und beschränkt 
räumliche und zeitliche Muster erkennbar 

hohe Vergleichbarkeit 

Korrelationskoeffizient (r) 

hervorragend ≥ 0,95 
0,9 ≥ sehr gut < 0,95 

0,7 ≥ gut < 0,9 
0,5 ≥ ausreichend < 0,7 

unzureichend < 0,5 

dimensionslos und beschränkt 
räumliche und zeitliche Muster erkennbar 

hohe Vergleichbarkeit 

Nash-Sutcliffe-Effizienz 
(NSE) 

hervorragend ≥ 0,9 
0,75 ≥ sehr gut < 0,9 

0,5 ≥ gut < 0,75 
0,25 ≥ ausreichend < 0,5 

0,1 ≥ schwach < 0,25 
unzureichend < 0,1 

Beschreibt die Vorhersagekraft des  
Modells und zeigt ob ein Modell sich 

besser oder ähnlich dem Mittelwert der 
Beobachtung verhält. 

Absoluter Modellfehler 
(RMSE) nahe Null 

Einschätzung der Größenordnung  
des Fehlers 

hohe Vergleichbarkeit 

Relativer Modellfehler 
(rRMSE) 

hervorragend < 0,1 
0,1 ≥ sehr gut < 0,2 

0,2 ≥ gut < 0,3 
0,3 ≥ ausreichend < 0,4 

0,4 ≥ schwach < 0,5 
unzureichend ≥ 0,5 

dimensionslos und beschränkt 
Vergleichbarkeit von Größen 

unterschiedlichen Wertebereichs 

 
Quelle: Eigene Erhebung
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Extremwerte. Für die Beurteilung der Modellgüte in der vorliegenden Arbeit kom-
men die in Tabelle 3-5 beschriebenen Wertebereiche zum Einsatz. Die Festlegung 
für die Interpretation der einzelnen Wertebereiche erfolgt anhand der Literatur, aus 
vergleichbaren Veröffentlichungen (z.B. Moriasi et al., 2007; Parajuli, 2007; Richter 
et al., 2011).

3.6.2	 	Signifikanztests	zur	Prüfung	des	statistischen	Zusammenhangs

Ein grundlegendes Kriterium zur Beurteilung der Modellgüte ist die Überprüfung, 
ob das resultierende Modell die Daten gut erklärt. Mit Hilfe eines Signifikanztests 
wird untersucht, ob die verwendeten Regressoren   x  i    einen Einfluss auf die unab-
hängige Variable haben. Als statistische Methode wird in dieser Arbeit der t-Test 
der Regressionskoeffizienten verwendet. Mit diesem Test wird die Nullhypothese 
überprüft, dass der Regressionskoeffizient gleich Null ist. Hier wird für jeden 
Regressionskoeffizienten   β  j    der Quotient des Schätzers    β ̂    j    und seiner geschätzten 
Standardabweichung   SD (     β ̂    j   )     als Teststatistik verwendet:

Wenn der t-Wert des betrachteten Regressionskoeffizienten   β  j    einen kritischen t-
Wert übersteigt kann die Nullhypothese verworfen werden. Der kritische Wert wird 
für ein festgelegtes Signifikanzniveau α und anhand der Freiheitsgrade ermittelt und 
wird mit der t-Verteilung (oder Student-t-Verteilung) abgeglichen. Außerdem wird 
die Überschreitungswahrscheinlichkeit p berechnet, d.h. mit welcher Wahrschein-
lichkeit der t-Wert überschritten wird. Liegen die ermittelten Wahrscheinlichkeiten 
unter dem gewählten Signifikanzniveaus von 5 % kann mit hoher Wahrscheinlich-
keit von einer signifikanten Beziehung zwischen der abhängigen und der unabhän-
gigen Variablen ausgegangen werden. Voraussetzungen für die Anwendung des 
Tests sind (Rasch et al., 2010), dass die untersuchten Variablen

•	 intervallskaliert,
•	 in der Population normalverteilt sowie 
•	 deren Varianzen homogen sind.

Sofern die Stichproben gleich groß und nicht zu klein (n > 30) sind, reagiert der 
t-Test sehr robust auf Verletzungen der Voraussetzungen (Rasch et al., 2010). Aller-
dings tendiert der t-Test bei sehr großem Stichprobenumfang eher zu signifikanten 
Zusammenhängen als bei kleineren (Lin et al., 2013). Die Stichprobenumfänge der 
untersuchten Parameter sind hinsichtlich dieser Problematik als überwiegend geeig-
net einzustufen. In den folgenden Untersuchungen zur Bewertung der Modellgüte 
(5.2.1) bzw. der Produktvalidierung (5.3.6 und 5.4) gilt ein signifikanter Zusammen-
hang zwischen den untersuchten Variablen als vorhanden, sofern dieser nicht durch 
die berechneten p-Werte (> 0,05) wiederlegt und im Text ausdrücklich erwähnt wird.

 t𝑗𝑗 =
β̂𝑗𝑗

𝑆𝑆𝑆𝑆(β̂j)̂   (3-88) 
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3.6.3  Qualitative Gütebeurteilung

Die qualitative Beurteilung der Modellgüte erfolgt mit Hilfe visueller Analysen der 
zu evaluierenden Variablen. Diese dienen dem Modellierer dazu einen Überblick 
über das Modellverhalten zu gewinnen und das Modellpotential abzuschätzen 
(ASCE, 1993). Der Modellierer kann seine Erfahrung und Fachkenntnisse einsetzten, 
um die Eignung eines Modells zusätzlich zur statistischen Gütebeurteilung zu über-
prüfen (Willmott, 1981). Ein wichtiges Hilfsmittel hierbei ist das Streudiagramm zur 
Visualisierung der linearen Beziehung zwischen Beobachtung und Modell. Streu-
diagramme sind ebenso wie die Analyse der Residuen und Ausreißer wichtiger Be-
standteil der Gütebewertung von Modellen (Legates et al., 1999). Hilfreich für die 
Beurteilung der Modellgüte sind ebenfalls die Darstellungen von Histogrammen 
und Zeitserien der zu evaluierenden Variable, sowie deren kumulierte Verteilungs-
funktion. Bei der Validierung von fernerkundlich abgeleiteter und In-situ-Boden-
feuchte hat sich die Darstellung der Standardabweichung und des Korrelationsko-
effizienten in einem Taylordiagramm etabliert (Wagner et al., 2013). 
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4  Datengrundlage und Vorgehensweise bei der  
  Modellierung

In diesem Kapitel werden die Vorgehensweisen bei der Modellierung und Validie-
rung der Energiebilanzkomponenten bzw. der Radarbodenfeuchte beschreiben und 
die dazu verwendeten Datengrundlagen vorgestellt. Begonnen wird mit der Da-
tenaufbereitung der mikrometeorologischen Messungen (Kapitel 4.1). Anschließend 
werden die verwendeten Datenprodukte sowie die Vorgehensweise bei der ET-Mo-
dellierung (Kapitel 4.2) und der Validierung der Bodenfeuchteprodukte (Kapitel 4.3) 
erläutert. Abschließend wird in Kapitel 4.4 der neu entwickelte Bodenwärmestrom-
ansatz vorgestellt. Sämtliche im Folgenden erläuterten Arbeitsschritte dienen der  
Validierung der Energiebilanzkomponenten, bzw. dem aus dem latenten Wärme-
strom abgeleiteten ETa-Produkt.

Abbildung 4‑1: Ablaufdiagramm zur Übersicht über den Aufbau der Kapitel 4 und 5.

Quelle: Eigene Darstellung
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4.1  Prozessierung der mikrometeorologischen  
  Messungen
 
Zur Beurteilung der Qualität fernerkundungsbasierter ET-Modelle werden übli-
cherweise Lysimeter, Szintillometer, die Bowen-Verhältnis-Methode oder das Eddy-
Kovarianz-Verfahren eingesetzt (Verstraeten et al., 2008). 

Das Eddy-Kovarianz-Messverfahren eignet sich im Besonderen, da es im Ver-
gleich zu den anderen genannten Methoden

•	 die einzige direkte mikrometeorologische Messmethode der turbulenter Ener-
giebilanzkomponenten H und LvE ist (Foken, 2006),

•	 eine hohe theoretische Genauigkeit der Messungen erreicht (Rannik et al., 2012),
•	 kostengünstig ist, aufgrund der reduzierten Anschaffungskosten für die Senso-

rik in den letzten Jahren (Rohli und Vega, 2013) und
•	 eine einfache Systeminstallation durchführbar ist (Burba, 2013).

Allerdings genügt allein die Verwendung hochgenauer Messgeräte nicht zur Be-
urteilung der Güte einer Messung der turbulenten Strömungen. Diese sind im We-
sentlichen von den Einsatzbedingungen und der korrekten Durchführung der not-
wendigen Datenkorrekturen und Qualitätsanalysen abhängig (Foken, 2006), die in 
Kapitel 4.1.2 näher beschrieben werden. Die übliche Vorgehensweise für die Instal-
lation und den Betrieb einer mikrometeorologischen Eddy-Kovarianz-Messstation 
ist in der Abbildung 4-2 skizziert. 

Abbildung 4‑2: Vorgehensweise bei der Errichtung eines Eddy‑Kovarianz‑Messsystems. 

Quelle: Eigene Darstellung nach Burba und Anderson, 2010
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Mit finanzieller Unterstützung des Zentrum für Entwicklungsforschung (ZEF) 
wurde im Jahr 2008 im Untersuchungsgebiet eine Eddy-Kovarianz-Station von Dr. 
Ulrike Falk34 installiert mit dem Ziel der Qualitätsbeurteilung der Ergebnisse der 
fernerkundungsbasierten ET-Modellierung für den Zeitraum 2009 – 2011. Nach 
erfolgreicher Wahl des Messstandortes erfolgte die Installation der Sensorik (sie-
he 4.1.1.1) die für die zu untersuchende Fragestellung ausgewählt wurde. Für die 
Untersuchungen in der vorliegenden Arbeit wurden Informationen zu Strahlung, 
Windrichtung und Windgeschwindigkeit, Lufttemperatur und Luftfeuchte, Boden-
wärmestrom, Bodentemperatur und Bodenfeuchte aufgezeichnet. 

Die reine Datenerhebung ist mit Eddy-Kovarianz-Messverfahren weitgehend 
automatisiert durchführbar und wurde mit einer Messfrequenz von 20 Hz erfasst. 
Ein hoher zeitlicher Aufwand muss für die Maßnahmen der Qualitätssicherung (QS) 
inklusive Qualitätskontrolle (QK) erbracht werden, um eine umfassende Beurtei-
lung der Messwerte vornehmen zu können sowie Kenntnisse über die beeinflussen-
den Faktoren zu erlangen. Die Kriterien zur Qualitätssicherung müssen im Vorfeld 
der Messung aufgestellt werden (Lee et al., 2005). Deren Einhaltung beinhaltet eine 
Reihe von Maßnahmen, die teilweise voneinander abhängig sind. In Ermangelung 
einer allgemeinen internationalen QS-Vorschrift werden im Folgenden die Min-
destanforderungen an eine Qualitätssicherung vorgestellt, die in der Fachliteratur 
empfohlenen werden (Aubinet et al., 2012; Burba und Anderson, 2010; Foken, 2006; 
Lee et al., 2005). Diese sind

•	 Spezifikation des Messsystems (4.1.1), 
•	 Definition und Durchführung der Qualitätskontrolle (4.1.2) inklusive  

Datenkorrektur.

4.1.1	 	Spezifikation	des	Messsystems	und	Standortwahl

Die zu beobachtende Variable muss durch die geeignete Wahl der Messwertgeber, 
des Messstandortes und der Datenerfassungsmethoden bestmöglich zu registrieren 
sein. Demzufolge wurde die in dieser Arbeit verwendete Eddy-Kovarianz-Station 
(Abbildung 4-3) so errichtet, dass der Footprint die meiste Zeit innerhalb des zu 
betrachtenden Baumwollökosystems liegt. 

Die im Rahmen der vorliegenden Arbeit eingesetzten Instrumente zur Messung 
der turbulenten Wärmeströme sind Ultraschallanemometer und Absorptionshy-
grometer. Die gewählte Messfrequenz beträgt hierbei 20 Hz, um die turbulenten 
Schwankungen des vertikalen Windes und der skalaren Größen zu erfassen. Die 
Messstation wurde zusätzlich mit einer Sonde zur Ermittlung der Lufttemperatur 
sowie der Luftfeuchtigkeit ausgestattet. Außerdem wurde ein Radiometer zur Mes-
sung der verfügbaren Nettostrahlung am Standort installiert. Zur Ermittlung des 
Bodenwärmestroms werden Bodentemperatur- und Bodenfeuchtesensoren verwen-
det. Die eingesetzten Messinstrumente werden in ihrer Wirkungsweise nachfolgend 

34  Dr. Ulrike Falk, Helmholtz-Institut für Strahlen- und Kernphysik, Universität Bonn.
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kurz erläutert. Die Genauigkeit des Messsystems, sowie die Vergleichbarkeit der 
Messergebnisse sind abhängig von den Kalibrierungsstandards der verwendeten 
Messsensorik. Bei den meisten Sensoren genügt die Kalibration des Herstellers und 
es sind keine Feldkalibrationen notwendig (Campbell Scientific, 2009a). 

4.1.1.1  Messsensorik
Klassische Verfahren zur Bestimmung von Windrichtung und -geschwindigkeit sind 
Schalenstern- oder Propelleranemometer, die den Wind in eine Rotationsbewegun-
gen überführen. Dieses mechanische Messprinzip eignet sich jedoch nicht zur Mes-
sung der turbulenten Windbewegungen nach der Eddy-Kovarianz-Methode, u.a. 
da im turbulenten Strömungsfeld besondere Anpassungsprobleme für mechanische 
Anemometer bestehen (Kristensen, 1998). Hierfür eignen sich besonders Anemome-
ter, die mittels Ultraschall die Windgeschwindigkeit messen. Das im Rahmen die-
ser Arbeit eingesetzte Ultraschallanemometer CSAT3 von Campbell Scientific misst 

Abbildung 4‑3: Eddy‑Kovarianz‑Station. a) Exemplarische Häufigkeit der Windrichtungen im Zeitraum April bis 
Oktober 2009, b) Lage der Station innerhalb der landwirtschaftlichen Flächen, c) Foto des Messturms und der 
installierten Messsensorik.

Quelle: Eigene Darstellung
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die beidseitige Laufzeit von Ultraschallimpulsen entlang einer definierten Mess-
strecke d zwischen einem Sender-Empfängerpaar in drei Dimensionen. Die Lauf-
zeit ist abhängig von der Schallgeschwindigkeit und der Windgeschwindigkeit. 
Beeinflusst von Richtung und Geschwindigkeit des Windes erreicht ein gesendetes  
Ultraschallsignal den Empfänger (  t  1   ) auf der anderen Seite des Instruments schnel-
ler oder langsamer als in entgegengesetzter Richtung (  t  2   ). Erfolgt die Umschaltung 
von Sender zu Empfänger ausreichend schnell, kann der Windvektor und damit der 
Verschiebungswinkel  𝜸  als konstant angenommen werden. Somit gilt:

Über die Laufzeit des Signals in beide Richtungen (  t  1,2   ) des Instruments erfolgt 
die Bestimmung der Windgeschwindigkeit   u  d     in m/s sowie der Schallgeschwindig-
keit c in m/s unter den gegebenen Bedingungen: 

Mit Hilfe der Schallgeschwindigkeit kann nun auf die Schalltemperatur   T  s    ge-
schlossen werden, die nach Kaimal und Gaynor (1991) etwa der virtuellen Tempera-
tur (vgl. Gleichung 3-23) entspricht:

Zur Berechnung der Wärmeströme wird üblicherweise die Schalltemperatur ver-
wendet. Bei Windgeschwindigkeiten > 8 – 10 m/s kann es durch mechanische Defor-
mationen des Sensors zu Fluktuationen bei der Messungen der Schalltemperatur 
kommen. Aus diesem Grund wird eine zusätzliche Temperaturmessung empfohlen. 
Das Instrument wird vom Hersteller kalibriert ausgeliefert und benötigt später kei-
ne Kalibration durch den Nutzer (Campbell Scientific, 2009a).

Aufgrund der eingangs beschrieben Zielsetzung der vorliegenden Arbeit liegt 
der Fokus der durchgeführten mikrometeorologischen Messungen auf der Ermitt-
lung der latenten Wärmeströme bzw. der Windgeschwindigkeit zur Validierung der 
fernerkundungsbasierten Modellierung. Zur Messung turbulenter Fluktuationen 
der Wasserdampfkonzentration eignen sich besonders optische Messverfahren, die 
entweder im ultravioletten (UV) oder infraroten (IR) Strahlungsbereich operieren. 
Die Konzentration von Wasserdampf wird indirekt über die Absorption der Strah-
lung entlang einer definierten Messstrecke ermittelt. Grundsätzlich gibt es solche 
Absorptionshygrometer in Bauweisen mit offenen oder geschlossenen Messstrecken 
(engl. open bzw. closed path). Bei Absorptionshygrometern mit offener Messtrecke 
wird das Medium direkt am Messort untersucht, wohingegen bei Absorptionshy-
grometern mit geschlossener Messtrecke die zu untersuchende Luft unmittelbar un-
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terhalb des Anemometer erst angesaugt, dann durch einen Schlauch einige Meter zu 
einem IR-Messgerät transportiert und schließlich dort analysiert wird. Der Vorteil 
dieser Methode ist der theoretische Verzicht auf Korrekturen temperaturbedingter 
Dichtefluktuationen, die bei Instrumenten mit offener Messstrecke durchgeführt 
werden müssen. Nachteil ist die zeitliche Differenz zwischen Probeentnahme und 
Analyse. Die in dieser Arbeit verwendete Messstation verfügt, u.a. aufgrund der un-
gestörteren Messprobennahme und des geringeren Korrekturaufwandes, über ein 
Absorptionshygrometer mit offener Messstrecke, dem LI-7500 von LICOR35. Dieser 
Sensor wird vom Hersteller kalibriert geliefert und ohne weitere Kalibrierung einge-
baut. Die vom Hersteller bestimmten Kalibrationskoeffizienten des Instruments be-
halten für mehrere Jahre ihre Gültigkeit, wobei eine Kalibration seitens des Nutzers 
alle zwei Jahre empfohlen wird (LICOR, 2001). Voraussetzung für eine sachgerech-
te Durchführung der Kalibration ist die Verfügbarkeit geeigneter zeitlicher sowie 
personeller Kapazitäten. Sollte diese nicht gewährleistet sein, wird empfohlen, die 
Einstellungen des Herstellers unverändert beizubehalten, um inkorrekten Einstel-
lungen vorzubeugen (LICOR, 2004). Durch die Verwendung der Instrumente im 
Untersuchungsgebiet in Usbekistan konnte eine regelmäßige Kalibrierung nicht ge-
währleistet werden, daher wurden die Herstellerkoeffizienten unverändert für die 
Untersuchungszeitraum beibehalten. Das CSAT3 und das LI-7500 wurden im Jahr 
2009 in einer Höhe von 3,7 m installiert. Im Jahr 2010 wurde die Instrumentenhöhe 
versuchsweise um 2,5 m auf 6,2 m erhöht. Ziel war die Vergrößerung des Footprints 
und damit der repräsentativen Fläche der Turbulenzmessung. Im Jahr 2011 wurde 
die Höhe erneut auf 3,7 m verändert (Tabelle 4-1).

35  Hersteller: LICOR Bioscience, Lincoln, USA.

 

 
 
 

Sensor Parameter Messfrequenz 
Instrumentenhöhe 

2009, 2011 2010 

CSAT3 
Windrichtung und  

Windgeschwindigkeit 
20 Hz 3,7m 6,2m 

LI-7500 Wasserdampfkonzentration der Luft 20 Hz 3,7m 6,2m 

CNR1 Strahlung 10 s 3,7m 

HMP45C 
Lufttemperatur 20 Hz 3,7m 6,2m 

relative Luftfeuchte 30 min 3,7m 6,2m 

HFP01SC Bodenwärmestrom 10 s 0,08 m (Tief) 

T107 Bodentemperatur 10 s 0,03 - 0,70 m (Tief) 

ThetaProbe ML2X Bodenfeuchte 10 s 0,2 m (Tief) 

 

Tabelle 4‑1: Übersicht über die installierten Sensoren der Eddy‑Kovarianz‑Station. 

Quelle: Eigene Erhebung
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Die Strahlungsmessung erfolgt nach dem Prinzip der strahlungsbedingten Er-
wärmung einer Empfängeroberfläche (Foken, 2006). Die Strahlungsmessgeräte, 
auch Radiometer genannt, lassen sich zunächst grob in Absolut- und Relativgeräte 
einteilen. Erstere messen Absolutwerte der Bestrahlungsstärke, wobei Letztere die 
Temperaturdifferenz zwischen unterschiedlich bestrahlten Empfängeroberflächen 
messen. Weiterhin unterscheidet man, ob die Messung kurz- und/oder langwellige 
Strahlung erfasst und ob die Geräte hemisphärisch messen oder gerichtet sind. Bei 
der im Rahmen der vorliegenden Arbeit verwendeten Messstation wurde das Netto-
Radiometer CNR1 von Kipp & Zonen installiert, welches zu den Relativgeräten der 
Strahlungsmessung zählt. Dieses besteht aus zwei Pyranometern und zwei Pyrgeo-
metern, die jeweils paarweise in den Halbraum nach oben und unten gerichteten 
sind. Die Pyranometer messen die aus der Atmosphäre einfallende sowie die vom 
Boden reflektierte kurzwellige Solarstrahlung. Die Pyrgeometern messen die lang-
wellige Fern-Infrarot-Strahlung analog zur Solarstrahlung aus zwei Richtungen. 
Das CNR1 verblieb wärend der gesamten Messperiode 2009 – 2011 auf der Höhe  
3,7 m (Tabelle 4-1).

Zur Ermittlung von Vergleichsmessungen der Lufttemperatur und –feuchte wur-
de der Temperatur- und Feuchtesensor HMP45C von Campbell Scientific in die 
Messstation integrieret. Dieser ist zum Schutz vor Erwärmung durch einfallende 
Strahlung mit einem Strahlungsschild ausgestattet. Um vergleichbare Werte zu lie-
fern, wurde der Sensor auf Höhe der Instrumente CSAT3 und LI-7500 installiert. 
Da die Niederschlagsmenge in der Region innerhalb des Untersuchungszeitraums  
2009 – 2011 vernachlässigbar gering ist, wurde auf die Installation eines Nieder-
schlagsmessgeräts verzichtet.

Zur Messung des Bodenwärmestroms wurde die Bodenwärmestromplatte 
HFP01SC (Campbell Scientific, 2007a) unterhalb des CNR1 installiert. Ab Mitte Juni 
2010 wurden zusätzlich auf der angrenzenden landwirtschaftlichen Fläche Boden-
temperatursensoren T107 (Campbell Scientific, 2008a) in 3, 7, 15, 30 und 70 cm Boden-
tiefe sowie ein Bodenfeuchtesensor ThetaProbe ML2X des Herstellers Delta-T Devices 
installiert. Mit Hilfe dieser zusätzlich installierten Sensoren wird ein repräsentati-
ver Bodenwärmestrom unter dem Baumwollbestand ermittelt, da die HFP01SC den 
Bodenwärmestrom lediglich für die unbewachsene Bodenoberfläche unterhalb des 
Strahlungssensors misst. Auf diese Weise sollte die Fehlerquelle bei der Energiebi-
lanzschließung reduziert werden, die sich aus der messtechnischen Anordnung der 
Sensoren ergibt (vgl. 4.1.2.5).

Die Daten der installierten Sensorik werden mit Hilfe des Datenloggers CR3000 
von Campbell Scientific (2007b) kontinuierlich aufgezeichnet. Die Datenströme 
wurden in unterschiedlichen Frequenzen (20 Hz, 10 s und 30 min) erfasst (vgl. Tabel-
le 4-1), wobei für die 10-s-Messungen alle 30 min ein Mittelwert gebildet und gespei-
chert wurde. Für die Messsteuerung wurde ein Messprogramm in der datenlogger-
spezifischen Programmiersprache CRBasic (Campbell Scientific, 2009b) erstellt. Das 
verwendete Messprogramm ist im Anhang B beigefügt. Die Stromversorgung für 
Logger und Sensoren wird durch Solarkollektoren sichergestellt.
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4.1.1.2  Kriterien der Standortwahl
Die Wahl eines geeigneten Standortes ist eine der wichtigsten Entscheidungen hin-
sichtlich der Güte turbulenter Strömungsmessungen. Sie dient der Minimierung sy-
stembedingter Fehler und ist immer ein Kompromiss zwischen wissenschaftlicher 
Zielsetzung, Machbarkeit, technischem Standard und Kosten (Munger et al., 2012). 
Der Standort sollte

•	 das zu betrachtende Ökosystem in Richtung der mittleren Windwirklänge (eini-
ge 100 m) repräsentieren, 

•	 räumlich homogen und 
•	 von einer strukturell einheitlichen Vegetation bedeckt sein. 

Zusätzlich müssen die physikalischen Effekte des eigentlichen Messturms auf 
die Umgebungsströmung beachtet werden, die sich aus dem zu betrachtenden Öko-
system ergeben. Hierzu ist es wichtig vor der Installation der Sensoren die stand-
ortspezifischen Windverhältnisse zu analysieren. Je nach Anströmrichtung des mitt-
leren Windes ergeben sich Störeinflüsse, die bei der Standortwahl berücksichtigt 
werden müssen. 

In einem Windkanalversuch fanden Cermak und Horn (1968) heraus, dass der 
Messturm als Windhindernis die Strömungslinien ablenken kann und daher die 
Messungen 

•	 im Luv des Messturms bis zu einem Abstand von 1 Turmdurchmesser,
•	 im Lee bis zu einem Abstand von 2 Turmdurchmesser und 
•	 seitlich bis zu einem Abstand von 1 – 2 Turmdurchmesser

beeinträchtigt. Daher sind die Instrumente zur Messung der turbulenten Strömun-
gen in Richtung des mittleren Windes zu orientieren. Außerdem ist darauf zu ach-
ten, dass der Messturm gegen Biegung und Oszillation gesichert ist. Die Messhöhe 
sollte so gewählt sein, dass die Messung innerhalb der Prandtl-Schicht erfolgt, um 
Störungen in der rauen Unterschicht zu meiden. Hierfür wird eine Messhöhe   h  m    
von größer als die doppelte Bestandshöhe   h  v     empfohlen. In der Literatur findet sich 
zudem häufig eine Messhöhenempfehlung von

mit: Verschiebungshöhe  d ≈2 / 3∙  h  v    und Bestandshöhe hv.

Bei einer maximalen Bestandshöhe für Baumwolle von 1,2 m ergibt sich demnach 
eine empfohlene Messhöhe von   h  m    > 2,4 m.  Außerdem orientiert sich die Messhöhe 
an den Anforderungen der Messinstrumente. Von Bedeutung hierbei sind die Mess-
streckenlängen und der Abstand zwischen Anemometer und Hygrometer. Bei einer 
Messstreckenlänge von 12 cm, wie bei dem verwendeten LI-7500, sollte die Messhö-
he nicht unter 2 m betragen (Munger et al., 2012).

 
 ℎ𝑚𝑚 ≈ 𝑑𝑑 + 4(ℎ𝑣𝑣 − 𝑑𝑑)  (4-5) 
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4.1.2  Qualitätskontrolle

Der wichtigste Teil der Qualitätssicherung besteht in der Spezifikation sowie der 
Durchführung der Maßnahmen zur Qualitätskontrolle. Wie bereits in der Einfüh-
rung zur Qualitätssicherung formuliert, existiert hierfür bisher keine einheitliche 
Vorgehensweise (Lee et al., 2005). Die in dieser Arbeit durchgeführten QK-Maßnah-
men basieren auf Empfehlung aus der Literatur und beinhalten die folgenden vier 
Arbeitsschritte:

•	 Analyse der Rohdaten (4.1.2.1)
•	 Standortspezifische Qualitätskontrolle, inklusive der Durchführung einer Foot-

printanalyse zur Bewertung der Qualität der Messergebnisse (4.1.2.2)
•	 Stationaritätstest (4.1.2.3)
•	 Ergänzung der Datenlücken (4.1.2.4).

Die Qualitätskontrollmaßnahmen sollten bereits während der Messung oder un-
mittelbar danach erfolgen, um die Datenausfälle bedingt durch Instrumentenpro-

Abbildung 4‑4: Ablaufdiagramm der Qualitätskontrolle der Messungen der Eddy‑Kovarianz‑Station.

Quelle: Eigene Darstellung
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bleme zu minimieren. Einige Umstände die zu Datenausfällen führen, wie bspw. 
die Verletzung der Homogenitätsbedingungen des Messuntergrundes, können auf 
diese Weise jedoch nicht behoben werden, da sie ausschließlich von Umweltfak-
toren abhängig sind. In der QK kommen daher Verfahren zur Datenkorrektur zur 
Anwendung, die abhängig von der Sensorkalibrierung, der Wahl des Koordina-
tensystems und der Sensorgröße bzw. –separation durchzuführen sind. Die in den 
nachfolgenden Unterkapiteln näher beschriebenen QK-Maßnahmen sind im Ab-
laufdiagramm in Abbildung 4-4 dargestellt. Aus dem Diagramm wird ersichtlich, 
dass die Maßnahmen sequentiell durchzuführen sind. In diesem Kapitel wird die 
Vorgehensweise bei der QK beschrieben, die Ergebnisse werden im Anwendungs-
beispiel in Kapitel 5.1 vorgestellt. 

4.1.2.1  Analyse der Rohdaten
Zur Sicherstellung der korrekten Prozessierung der turbulenten Wärmeströmun-
gen werden im Folgenden die durchgeführten Korrekturen und Qualitätskontroll-
maßnahmen beschrieben. Diese müssen an den Rohdaten sowohl während als auch 
nach der Prozessierung durchgeführt werden. Zur Unterstützung bei den Korrek-
turen, die im Rahmen dieser Arbeit durchgeführt werden, wird die Software EdiRe 
(Clement, 2004) der Universität Edinburgh verwendet. Genauer werden sämtliche 
in diesem Unterkapitel aufgeführten Korrekturen unter Verwendung von EdiRe 
prozessiert. In der Abbildung 4-4 sind die üblichen Inhalte bzw. Korrekturverfahren 
bei der Analyse der Rohdaten aufgeführt.

Konvertierung bzw. Anpassung der gemessenen Einheiten
In diesem initialen Schritt werden zunächst die Rohdaten des CR3000 Datenlog-
gers konvertiert. Diese liegen im binären TOB3-Datenformat (Table Oriented Binary 
Format 3) vor und werden unter Verwendung der Software LoggerNet (Campbell 
Scientific, 2011) in das ASCII TOA5-Format (Table Oriented ASCII Format 5) konver-
tiert. Um diese Daten in EdiRe weiterverarbeiten zu können, werden diese abschlie-
ßend in das TOB1-Datenformat (Table Oriented Binary Format 1) überführt.

Die Software EdiRe liest die konvertierten 20-Hz-Rohdaten der Messstation im 
TOB1-Format ein und prozessiert diese linear anhand einer Verarbeitungsliste (engl. 
processing list). Die Verarbeitungsliste enthält vom Benutzer konfigurierte Prozess-
elemente über die Datensatzstruktur, d.h. Datentyp und Position der gemessenen 
Variablen. Anhand dieser Listen werden die Informationen jedes Rohdatensatzes in 
30-Minuten-Mittelwerte überführt. Durch Anpassung der Verarbeitungslisten kann 
auf die Veränderungen der Bedingungen eingegangen werden, z.B. wenn sich die 
Wuchshöhe verändert. Bevor mit der Prozessierung der turbulenten Wärmeströme 
begonnen werden kann, müssen die Einheiten der für die Berechnung notwendigen 
Größen aneinander angepasst werden, um Fehler bei der Berechnung zu vermeiden.

 
Entfernung von Spikes im Rohdatensatz
In Datensätzen die mit hoher Messfrequenz erstellt werden, ist das Vorkommen un-
plausibler Extremwerte, so genannter Spikes, praktisch unvermeidbar. Das Auftreten 
von Spikes hat häufig elektronische Ursachen. Spikes sind in diesem Zusammenhang 
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als Messwerte zu verstehen, die deutlich über den normalen Messwerten aber noch in-
nerhalb des Messbereichs liegen. Zur Entfernung solcher Extremwerte aus den Daten-
sätzen wird häufig die Standardabweichung als Indikator herangezogen, wobei die 
Messwerte entfernt werden die außerhalb eines benutzerdefinierten Schwellenwertes 
liegen. Ein üblicher Schwellenwert ist der 3,5-fache Wert der Standardabweichung 
(Hojstrup, 1999). Dieser wird auch in der vorliegenden Arbeit verwendetet.

Koordinatenrotation
Aus der Beschreibung der Grundlagen (Kapitel 3.3.2) geht die Notwenigkeit der An-
nahme einer vernachlässigbaren vertikalen Windkomponente innerhalb des Mitte-
lungsintervalls hervor. Um dies zu gewährleisten, ist u.a. eine exakte Ausrichtung 
des Anemometers erforderlich. Diese ist in der Praxis meist nicht realisierbar. Daher 
muss dafür gesorgt werden, dass das Koordinatensystem für jedes Mittelungsinter-
vall in den mittleren Wind rotiert wird. Es gibt dabei unterschiedliche Methoden der 
Koordinatenrotation, üblicherweise kommen entweder die sogenannte Planar-Fit-
Methode (Wilczak et al., 2001) oder die Doppelrotation mit einer optionalen dritten 
Rotation zum Einsatz. Das Prinzip der in dieser Arbeit verwendeten Doppelrotation 
wird im Folgenden erläutert. Für die Beschreibung der komplexeren Planar-Fit-Me-
thode wird auf die Literatur verweisen (Lee et al., 2004; Wilczak et al., 2001).

Die erste Korrektur bei der Doppelrotation besteht in der Drehung des Koordi-
natensystems des Ultraschallanemometers um die Vertikalachse, so dass die latera-
le Windkomponente gleich Null wird. Bei der zweiten Drehung wird solange um 
die neu ausgerichtete Horizontalachse gedreht bis die vertikale Windkomponente 
gleich Null ist. Auf eine optionale dritte Rotation, bei der die Kovarianz von Hori-
zontal- und Vertikalwind gleich Null werden sollte, wird an dieser Stelle verzichtet, 
da durch diese Rotation nur noch geringe Verbesserungen zu erwarten sind und 
vielfach unplausible Rotationswinkel auftreten können (Held, 2004). 

Spektralkorrekturen
Zu den Spektralkorrekturen gehört eine Gruppe von Korrekturen, mit der die spek-
trale Auflösung des Messsystems an das tatsächlich vorliegende Turbulenzspek-
trum anpasst wird. Als Korrekturverfahren wird das Verfahren nach Moore (1986) 
verwendet. Die notwendigen Korrekturen werden hierbei in einer Transferfunktion 
zusammengefasst. Aufgrund der begrenzten Reaktionszeit des Messsystems kön-
nen kleinere Fluktuationen der Wärmeströme nicht erfasst werden. Diese werden 
durch Korrekturen kompensiert. Außerdem unterliegen Ultraschallanemometer 
und Absorptionshygrometer installationsbedingt einer horizontalen Separation der 
Messstrecken. Daher ist es nicht möglich, dass beide Sensoren ein und dasselbe Luft-
volumen zur gleichen Zeit analysieren. Dieser Fehler wird durch eine Sensorsepa-
rationskorrektur behoben. Zusätzlich kann es aufgrund der Mittelbildung über die 
Messstrecke und das Volumen dazu kommen, dass sehr kleine Wirbel (engl. Eddies) 
bei der Turbulenzberechnung nicht berücksichtigt werden. Wie bei Messinstrumen-
ten allgemein stellen auch Eddy-Kovarianz-Systeme eine Art Filter dar, indem sie 
hoch- und niederfrequente Signalanteile entfernen (Foken et al., 2012). Auch hierfür 
werden Korrekturen vorgenommen.
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Korrektur	nach	Webb-Pearman-Leuning	(WPL)
Bei Betrieb eines Absorptionshygrometers mit offener Messstrecke ist eine Dichte-
korrektur (WPL-Korrektur nach Webb, Pearman und Leuning) notwendig (Webb et 
al., 1980). Die Notwenigkeit ergibt sich aus der Tatsache, dass durch den turbulenten 
Austausch von latenter und fühlbarer Wärme Fluktuationen der Luftdichte verur-
sacht werden, die irrtümlicherweise als Schwankungen in der Dichte des gemesse-
nen Gases (üblicherweise H2O oder CO2) aufgefasst werden. Mit der WPL-Korrek-
tur werden demnach die gemessenen Gaskonzentrationen pro Volumeneinheit in 
Konzentrationen pro Masseneinheit transformiert. 

4.1.2.2		Standortspezifische	Qualitätskontrolle	(Footprint-Analyse)
Wie in Kapitel 3.3 beschrieben, erfordert die Anwendbarkeit der Eddy-Kovarianz-
Methode die Erfüllung der wesentlichen Annahme einer physikalisch homogenen 
Messoberfläche. In der Realität kommt dies nur selten vor. Daher ist es zur Beur-
teilung der Gültigkeit der Messungen notwendig, den Footprint (siehe 3.3.3) zu 
bestimmen. Bei der Footprintanalyse wird, abhängig von Messzeitpunkt, Mess-
höhe, Oberflächenrauigkeit, Windrichtung, Windgeschwindigkeit und Stabilität 
der atmosphärischen Grenzschicht, die Annahme der homogenen Messoberfläche 
überprüft. Aus den in Kapitel 3.3.3 vorgestellten Methoden zur Durchführung einer 
Footprintanalyse wurde die analytische Methode von Kormann und Meixner (2001) 
ausgewählt. Die Vorgehensweise bei der Footprintanalyse ist dabei wie folgt:

•	 Berechnung von 2D-Footprint-Ellipsen mit dem ART Footprint Tool (Neftel et 
al., 2008),

•	 Überführung der Ellipsenparameter (große und kleine Halbachse, Koordinaten 
des Mittelpunkts und Azimutwinkel) in die Geoinformationssoftware ArcMap.

Eine Einstufung in Footprint-Qualitätsklassen getrennt nach Homogenitätsan-
teilen der gemessene Quellfläche unternahmen Göckede et al. (2008). Sie trafen eine 
Zuweisung der Messungen nach prozentualem Anteil an dem beobachteten, homo-
genen Ökosystem. 

•	 > 95 % homogene Messung, 
•	 > 80 % repräsentative Messung, 
•	 > 50 % akzeptable Messung und
•	 < 50 % gestörte Messung.

Verdeutlicht werden soll dies in Abbildung 4-5, welche die kumulative Foot-
printverteilung zeigt. Hieraus lässt sich ablesen, bei welcher Entfernung x0 welcher 
Anteil des Gesamtflusses gemessen wird. Göckede et al. (2008) entwarfen dieses 
Kriterium für einen Vergleich unter mehreren Eddy-Kovarianz-Standorten, die De-
finition der Klassifikation stellte sich dabei als brauchbar für die im Rahmen dieser 
Arbeit durchgeführten Untersuchungen heraus. Diese Einteilung wird auch für die 
Footprint-Analysen in dieser Arbeit verwendet. Die Auswahl, unter Berücksichti-
gung dieser Qualitätskriterien, ungültiger Footprints erfolgt manuell als abschlie-
ßender Bearbeitungsschritt in ArcMap.
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4.1.2.3  Stationaritätstest
Die an die Analyse der Rohdaten anschließenden Maßnahmen der Qualitätskon-
trolle werden mit den vorprozessierten 30-Minuten-Daten vorgenommen. Eines der 
wesentlichen Ziele der QK ist die Überprüfung, ob unter den gegebenen mikrome-
teorologischen Bedingungen die vereinfachenden Annahmen (siehe 3.3.2) gerecht-
fertigt sind. Ein wichtiger Qualitätstests ist der sogenannte Stationäritätsstest (Fo-
ken und Wichura, 1996). Mit diesem wird überprüft, ob die stationären Bedingun-
gen die von der Eddy-Kovarianz-Methode gefordert werden für das Mittelungsin-
tervall (z.B. 30 Minuten) erfüllt sind. In der Literatur werden unterschiedliche Tests 
vorgeschlagen (Vickers und Mahrt, 1997). Die verbreitetste und auch in dieser  
Arbeit verwendete Methode ist die von Foken und Wichura (1996). In dieser wird  
der zu untersuchende Wärmestroms bzw. die Kovarianz (hier in der allgemei-
nen Form    x  ∙ y) für ein gewähltes Vergleichsintervall gebildet. Für die Stationä-
ritätsuntersuchungen in der vorliegenden Arbeit wird ein Vergleichsintervall von  
5 Minuten gewählt. Bei einer Messfrequenz von 20 Hz ergeben sich demnach  
n = 6.000 Messungen, die innerhalb des 5-Minuten-Intervalls aufgezeichnet und 
gemittelt werden.

Abbildung 4‑5: Kumulative Verteilung der Beiträge zum Footprint. Die gestrichelte Linie symbolisiert die windwärts 
gerichtete Erstreckung des Messuntergrundes bis zu der homogene Bedingungen herrschen.

Quelle: Eigene Darstellung
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Der Mittelwert des Wärmestroms aus den 5-Minuten-Intervallen (m = 6 für 
30 Minuten) wird anschließend mit den Ergebnissen der Berechnungen über das 
ursprüngliche 30-Minuten-Mittelungsintervall verglichen.

Bei einer Differenz der beiden Werte von weniger als 30 % kann man von statio-
nären Bedingungen ausgehen (Foken, 2006). 

Anhand der Abweichung der beiden Messwerte erfolgt eine Klassifikation nach 
Foken (2006), die in Tabelle 4-2 aufgeführt ist. Unter Dauereinsatz ist durchaus eine 
Verwendung von Messungen zulässig, die außerhalb des Bereiches der stationären 
Bedingungen liegen. Zugelassen werden hier Abweichungen bis zu 100 %, was der 
Stationaritätsklasse 5 entspricht (Foken, 2006).

Der Stationaritätstest wird auch automatisch mit der Software EdiRe berechnet 
und ausgegeben, eine Korrektur findet aber nicht automatisch statt. Die 30-Minuten-
Mittelwerte müssen vom Benutzter, anhand der vorher definierten Qualitätskriteri-
en (hier > Stationaritätsklasse 5) entfernt werden. 

 (𝑥𝑥′ ∙ 𝑦𝑦′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ )𝑖𝑖 =
1

𝑛𝑛−1 [∑ 𝑥𝑥𝑗𝑗 ∙ 𝑦𝑦𝑗𝑗 − 1
𝑛𝑛 ∙𝑗𝑗 (∑ 𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 ∙ ∑ 𝑦𝑦𝑗𝑗𝑗𝑗 )]  (4-6) 

 
 

 
 𝑥𝑥′ ∙ 𝑦𝑦′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ = 1

𝑚𝑚 ∑ (𝑥𝑥′ ∙ 𝑦𝑦′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ )𝑖𝑖𝑖𝑖   (4-7) 
 

Stationäre Bedingungen:          𝑥𝑥′ ∙ 𝑦𝑦′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ 30𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚 −  𝑥𝑥′ ∙ 𝑦𝑦′̅̅ ̅̅ ̅̅ ̅̅ 5𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚 < 30%  (4-8) 
 

1 
 

 
 
 

Stationaritätsklasse Bereich 

1 0-15 % 

2 16 – 30 % 

3 31 – 50 % 

4 51 – 75 % 

5 76 – 100 % 

6 101 – 250 % 

7 251 – 500 % 

8 501 – 1000 % 

9 > 1000 % 

 

Tabelle 4‑2: Einteilung der Stationarität nach Klassen gemäß der Abweichung zwischen 30‑Minuten‑Messwert und 
Mittelwert aus den 5‑Minuten‑Intervallen.

Quelle: Foken, 2006
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Weitere	Qualitätskontrollmaßnahmen
Zusätzlich zu dem Test auf stationäre Bedingungen wird die Überprüfung des ho-
rizontalen Anströmsektors, sowie der Vertikalwindkomponente empfohlen (Lee 
et al., 2005). In ebenem Gelände, wie es dem des Untersuchungsgebiets in dieser  
Arbeit entspricht, sollte der mittlere Vertikalwind bei Windgeschwindigkeiten 
< 5 m/s weniger als 0,15 m/s betragen. Durch die Verwendung des Ultraschallane-
mometers muss außerdem berücksichtigt werden, dass Messungen, bei denen der 
Anströmbereich durch den Messturm bzw. die Gerätebefestigungen gestört wird, 
verworfen werden müssen. Letztes erfolgt während der standortspezifischen Qua-
litätskontrolle.

4.1.2.4  Datenlückenschließung
Aufgrund der hohen Genauigkeiten, die bei der Studie von Alavi et al. (2006) er-
zielt wurden und der einfachen Implementierungsmöglichkeit der Methode, wird 
die MLR-Methode (vgl. Kapitel 3.3.4) für die vorliegende Arbeit ausgewählt. Als 
Regressionsparameter für den latenten Wärmestrom werden die von der Eddy-Ko-
varianz-Station aufgezeichneten Faktoren Dampfdruckdefizit (VPD) und RN ver-
wendet. Bei der multiplen Regression für den fühlbaren Wärmestrom wird VPD 
durch die gemessene Lufttemperatur ersetzt. Die aus der multiplen Regression 
resultierenden Gleichungen werden benutzt, um die Datenlücken zu schließen. Als 
Zeitraum für die Auswahl der Eingangsinformationen wird in der vorliegenden 
Arbeit ± 5 Tage gewählt. Bei Datenlücken größer als 5 Tage wird der Zeitraum 
auf ± 20 Tage ausgeweitet. Datenlücken in den Messreihen der meteorologischen 
Größen werden durch Hinzunahme einer benachbarten meteorologischen Station 
geschlossen.

4.1.2.5  Energiebilanzschließung 
Die gängigste und meistgenutzte Möglichkeit zur Validierung mikrometeorologi-
scher Messungen ist über die Schließung der Energiebilanz (Burba et al., 2010). Die 
Idee hinter dieser Art von Validierung ist zu überprüfen, ob die turbulenten Kom-
ponenten der Energiebilanz korrekt gemessen wurden (Foken, 2006). Hierzu nimmt 
man an, dass dies der Fall ist, sollten die Summen aus LvE und H mit der Differenz 
aus RN und G übereinstimmen. Überprüft man dies mit Hilfe einer linearen Regres-
sion, ergibt sich eine lineare Ursprungsgeradengleichung mit der Steigung 1. Die 
Steigung der Geradengleichung wird allgemein als Maß für die Schließung der En-
ergiebilanz angenommen (Burba et al., 2010). 

Auf Grund der messtechnischen Anordnung und der messmethodischen Proble-
me ist eine Schließung der Energiebilanzgleichung für Eddy-Kovarianz-Systeme al-
lerdings nicht möglich (Foken und Oncley, 1995). Bei der Überprüfung auf Energie-
bilanzschließung wird mit Hilfe der Formulierung des ersten Hauptsatzes der Ther-
modynamik überprüft, ob die Summe aus latentem und fühlbarem Wärmestrom 
äquivalent zur Summe alle übrigen Energiequellen und -senken ist. Hierbei gibt 
es grundsätzlich zwei mögliche Vorgehensweisen, entweder wird die vereinfachte 
(Gleichung 3-3) oder die ausführliche Form (Gleichung 3-33) der Energiebilanzglei-
chung verwendet. Da oft nur die Komponenten der vereinfachten Gleichung gemes-
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sen werden, ist eine Überprüfung der Energiebilanzschließung unter Anwendung 
dieser Gleichung gebräuchlicher. 

Die Problematik der Energiebilanzschließung wird im Folgenden anhand der im 
Untersuchungsgebiet errichteten Eddy-Kovarianz-Station erläutert. In der Abbil-
dung 4-6 ist der jeweilige räumliche Bezug der unterschiedlichen Messinstrumente 
der Station schematisch dargestellt. Hieraus wird ersichtlich, dass es durch die un-
terschiedlichen Messgebiete zu Fehlern bei der Energiebilanzschließung kommen 
kann. Die Quellflächen der turbulenten Wärmeströme unterscheiden sich in Lage 
und Ausdehnung von denen der Strahlungsbilanz bzw. des Bodenwärmestroms. 
Die Energiebilanz kann hier demnach nicht nur für einen Messort aufgestellt wer-
den, sondern erfolgt an mindestens zwei unterschiedlichen Orten mit möglicher-
weise unterschiedlichen Eigenschaften (Abbildung 4-6). 

Die Komponenten unterteilen sich in Strahlungsbilanz und Bodenwärmestrom, 
der unmittelbar in der Nähe der Messstation gemessen wird, und deren räumlicher 
Bezug über die Messperiode einheitlich beschränkt bleibt. Zu der anderen Gruppe 
gehören die turbulenten Wärmeströme, deren räumliche Repräsentanz sich in Ab-
hängigkeit vom Wind über die Messperioden ständig ändert. Innerhalb der als hori-
zontal homogen und strukturell einheitlich angenommenen Messoberfläche können 
Entfernungen von mehreren hundert Metern zwischen den bilanzierten Komponen-
ten auftreten. Hinzu kommt, dass der Speicherterm zwischen der Quelle der turbu-
lenten Ströme und dem Messpunkt der Bodenwärmestrommessung während des 
Tages praktisch nicht bezifferbar ist und eine nahezu geschlossene Energiebilanz 
meist nur in der Nacht erzielt werden kann, wenn die turbulenten Wärmeströme 
vernachlässigbar gering sind. 

In der Literatur werden Schließungsfehler zwischen 10 % und 50 % genannt (sie-
he Tabelle 4-3). Ursächlich für die teilweise enormen Fehler bei der Energiebilanz-

Abbildung 4‑6: Schematische Darstellung der Messgebiete der einzelnen Instrumente der Eddy‑Kovarianz‑Methode 
zur Schließung der Energiebilanz am Tag.

Quelle: Eigene Darstellung
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schließung sind die unterschiedlichen Messmethoden und die daraus resultieren-
den bzw. zu erreichenden Genauigkeiten. Den größten relativen Fehlerbereich weist 
die Bodenwärmestromkomponente auf, wobei aufgrund des häufig nur geringen 
Beitrags zur Gesamtenergiebilanz der Anteil am Gesamtfehler klein ist. Im Rahmen 
der Untersuchungen zur Energiebilanzschließung in der vorliegenden Arbeit wurde 
das Gütekriterium von Wilson et al. (2002) verwendet. Demnach ist ein Fehler in der 
Bilanzschließung von ±10 % akzeptabel.

Ein Fehler bei der Schließung der Energiebilanz darf jedoch nicht als Qualitäts-
kriterium für die Messung turbulenter Wärmeströme herangezogen werden (Aubi-
net et al., 2000). Außerdem deutet eine geschlossene Energiebilanz nicht unbedingt 
auf eine fehlerfreie Messung hin. Eine Möglichkeit eine bessere Energiebilanzschlie-
ßung zu erreichen, ist die Erweiterung des Mittelungsintervalls der turbulenten 
Flüsse auf mehrere Stunden (Foken, 2006).

Neben der Energiebilanzschließung existieren viele weitere Methoden zu Vali-
dierung der gemessenen Komponenten, wie beispielsweise die Beurteilung von Ver-
lauf und Form des Kospektrums oder die Hochskalierung von der Blatteben bzw. 
Bodenebene (Burba et al., 2010). Für weiterführende Informationen zum Thema der 
Energiebilanzschließung wird auf die umfangreiche Studie von Foken (2008) ver-
wiesen, in der die zahlreichen Gründe für eine ungeschlossene Energiebilanz un-
tersucht wurden. Die Ergebnisse der Energiebilanzschließung werden im Anwen-
dungsbeispiel (Unterkapitel 5.1.4) vorgestellt.

4.2  Modellierung der tatsächlichen Evapotranspiration 

Das zur ET-Modellierung verwendete Modell SEBAL wurde in Kapitel 3.3.4 einfüh-
rend beschrieben. An dieser Stelle werden zunächst die fernerkundungsbasierten 
Eingangsdaten beschrieben (4.2.1), sowie deren Vorverarbeitung erläutert (4.2.2). 
Anschließend wird ein kurzer Überblick über die Einbindung der zusätzlich er-
hobenen regionalen meteorologischen Daten gegeben (4.2.3), ehe das verwendete 
Landnutzungsklassifikationsprodukt vorgestellt wird (4.2.4). Die Modellierung der 

Tabelle 4‑3: Typische Fehlerbereiche der Energiebilanzschließung. 

1 
 

 
 
 

Energiebilanzkomponente Fehler in % Energiefehler in W/m² 

Strahlungsbilanz 10–20 50–100 

fühlbarer Wärmestrom 10–20 15–30 

latenter Wärmestrom 5–20 20–50 

Bodenwärmestrom 50 25 

 Quelle: Eigene Darstellung, verändert nach Foken, 2006



93

tatsächlichen Evapotranspiration erfolgt gemäß dem in Abbildung 4-7 illustrierten 
Ablaufschema. Die Ergebnisse der Modellierung werden im Anwendungskapitel 
5.1.5 vorgestellt. 

4.2.1  Fernerkundungsdaten

Bei der Wahl geeigneter Fernerkundungsdatensätze für die multitemporale Model-
lierung der Evapotranspiration werden folgende Auswahlkriterien herangezogen:

•	 ein optimaler Kompromiss aus räumlicher und zeitlicher Auflösung,
•	 die kostenlose Datennutzung sowie 
•	 die Nutzbarkeit bereits vorverarbeiteter Fernerkundungsprodukte für die benö-

tigten bio- und geophysikalischen Datensätze.

Bei einer Analyse potentiell geeigneter Fernerkundungsinstrumente von Conrad 
(2006) resultierte dies in der Auswahl der Daten des MODIS Instruments auf der 
Satellitenplattform Terra (4.2.1.1), da hier sämtliche der spezifizierten Anforderun-
gen erfüllt werden. Die Daten ermöglichen zudem die Generierung vergleichbarer 
Zeitreihen über einen längeren Zeitraum, da der Satellit bereits seit 1999 Daten auf-
zeichnet. Um die räumliche Varianz der Energiebilanzkomponenten innerhalb des 
Footprints zu analysieren, kommen höher aufgelöste Landsat-5-TM Daten zum Ein-
satz, deren Spezifikation in Unterkapitel 4.2.1.2 beschrieben wird.

Abbildung 4‑7: Ablaufschema des modifizierten SEBAL‑Residualansatzes. Die zur Berechnung benötigten Ein‑
gangsdaten sind den Energiebilanzkomponenten und der Referenzevapotranspiration durch ihre Farbgebung 
zugeordnet.

Quelle: Eigene Darstellung
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4.2.1.1  MODIS-Terra
Der Satellit Terra ist Teil der Erdbeobachtungsmission EOS (Earth Observing System) 
der US-amerikanischen Luft- und Raumfahrtbehörde NASA (National Aeronautics and 
Space Administration). Die Sensorplattform beherbergt die Fernerkundungssensoren 
ASTER (Advanced Spaceborne Thermal Emission and Refection Radiometer), CERES (Clouds 
and Earth’s Radiant Energy System), MISR (Multiangle Imaging Spectro-Radiometer), MO-
PITT (Measurements Of Pollution In The Troposphere) und MODIS (MODerate Imaging 
Spectroradiometer). Der Satellit befindet sich seit 1999 auf einer fast polaren, sonnen-
synchronen Umlaufbahn in einer Höhe von 705 km am Äquator. Mit einer Inklination 
von 98,2 ° überquert die Plattform den Äquator um 10:30 Ortszeit, bei einer Repetiti-
onsrate von 16 Tagen. Der MODIS Sensor ist gemäß seiner Forschungsausrichtung für 
terrestrische, marine und atmosphärische Anwendung konzipiert und befindet sich 
außer auf der Terra-Plattform zusätzlich auf der Aqua-Plattform36 der NASA. Durch 
die vielfältigen Aufgabenbereiche bedingt zeichnet sich MODIS durch eine hohe zeit-
liche, spektrale und radiometrische Auflösung aus, bei gleichzeitig niedriger bis mitt-
lerer räumlicher Auflösung. Der Sensor misst die von der Erdoberfläche reflektierte 
und emittierte Strahlung in 36 spektralen Kanälen. Dabei werden Wellenlängenberei-
che von 0,4 bis 14 μm abgedeckt. Die geometrische Auflösung variiert im Nadir zwi-
schen 250 m (Rot und nahes Infrarot), 500 m (sichtbares Licht bis Kurzwelleninfrarot) 
und 1000 m (sichtbares Licht bis thermales Infrarot). Die Erdoberfläche wird dabei im 
cross track scanning Verfahren mit Hilfe eines rotierenden Spiegels rechtwinklig zur 
Flugrichtung abgetastet, bei einem zweiseitig maximalen Sensorwinkel von 55 ° zum 
Nadir und einer Schwadbreite von 2330 km (Guenther et al., 2002).

Übersicht	über	die	verwendeten	NASA-MODIS	Datenprodukte
Die umfangreiche Produktpalette des MODIS Land Science Teams (MODLAND) be-
inhaltet die meisten der benötigten Eingangsdatensätze (vgl. Abbildung 4-7). MOD-
LAND führt umfangreiche Qualitätsanalysen und Validierungen, der vom MODIS 
Adaptive Processing System (MODAPS) routinemäßig erzeugten Daten, durch. Hier-
bei werden die Daten beider MODIS Sensoren (Terra und Aqua) verwendet (NASA LP 
DAAC, 2014). Als Verfahren zur Geocodierung der Daten wird der sogenannten Le-
vel-2G-Algortimhus (L2G, Shao et al., 2011) angewendet. Eine Übersicht über den Ge-
nerierungsprozess der Datenprodukte gibt u.a. Conrad (2006). Die Produkte werden 
in der flächentreuen Sinusoidalprojektion bereitgestellt und basieren auf den atmo-
sphärenkorrigierten standardisierten Reflexionsgraden des MOD09 Produkts (vgl. 
Conrad, 2006). Für die Modellierung der Evapotranspiration in dieser Arbeit werden 
ausschließlich Datenprodukte in der Version-537 verwendet (siehe Tabelle 4-5). 

36 Für die Modellierung in dieser Arbeit wurden, bis auf das Albedo-Produkt, nur Daten des MODIS-
Sensors der Terra-Plattform verwendet. Perspektivisch bieten sich auch die Daten des baugleichen 
MODIS-Sensors auf der Aqua-Plattform als supplementäre Eingangsdatensätze für die in dieser Ar-
beit entwickelten Anwendungen an.

37 Unter Anwendung der neuesten verfügbaren Version der maßgebenden wissenschaftlichen Algorith-
men und unter Verwendung der besten verfügbaren Kalibrierung und Verortungsinformationen wur-
den die MODLAND Produkte bereits mehrmals neu verarbeitet. Es existieren daher mehrere Versio-
nen desselben Produkts. Während der Erstellung der vorliegenden Dissertation wird die Verwendung 
der Version 5 Produkte empfohlen.



95

Entscheidend für die Auswahl der letztendlich verwendeten räumlichen Auflö-
sung ist die geringste Auflösung innerhalb des Datenproduktpools. Hierbei ist die 
geometrische Auflösung der MOD11 und MOD15 Daten von 1 km maßgebend, ob-
wohl alle übrigen Datenprodukte in höheren Auflösungen verfügbar sind. Sämtli-
che räumlich höher aufgelösten Datenprodukte werden daher auf die maßgebende 
Auflösung skaliert. Außerdem findet eine temporale Interpolation der Daten auf 
eine gemeinsame tägliche Datenbasis statt (Kapitel 4.2.2). 

Standardisierte	Reflexionsgrade	(MOD09)
Die Oberflächenreflexionsgrade liefern eine Schätzung der spektralen Flächenrefle-
xionsgrade, wie sie auf Bodenniveau in Abwesenheit von atmosphärischer Streuung 
oder Absorption gemessen werden würden. Die standardisierten Reflexionsinfor-
mationen liegen in einer geometrischen Auflösung von 250 m vor und werden als 
8-tages-Level-3-Komposit (MOD09Q1) aus den MODIS Bändern 1 und 2 erzeugt. 
Jeder Pixel enthält dabei die bestmögliche L2G Beobachtung während eines 8-Ta-
ges-Intervalls. Kriterien sind hierbei u.a. eine hohe räumliche Abdeckung, niedrige 
Blickwinkel und geringe Aerosolbelastung sowie Wolkenbedeckung. Das Produkt 
enthält eine Vielzahl von Qualitätsmerkmalen, die für die detaillierte Qualitätsana-
lyse (Kapitel 4.2.2) genutzt werden können. 

Oberflächentemperatur	und	Emissionsgrade	(MOD11)
Das tägliche MODIS Produkt für Landoberflächentemperaturen (LST) und Emis-
sionsgrade (ε) beinhaltet 1-km-Pixel, die mit Hilfe des sogenannten generalisierten 
Split-Window-Algorithmus (Wan und Dozier, 1996) aus Verortung des MOD11_L2 
Produkts erzeugt werden. Die LST wird aus der Differenz der Helligkeitstempera-
turen der benachbarten, atmosphärenkorrigierten MODIS-Thermalkanäle 31 und 32 
berechnet. Die Oberflächenemissionen der Bänder werden dabei über die Art der 
Bodenbedeckung abgeschätzt. Als Qualitätsmerkmale bei der Datenanalyse gelten 
die allgemeine Qualitätseinschätzung des Split-Window-Algorithmus (Wan und 
Dozier, 1996) sowie vordefinierte Genauigkeitsschranken zur Beurteilung des maxi-
malen Berechnungsfehlers.

Vegetationsindex	NDVI	(MOD13)
Die globalen MODIS Vegetationsindizes werden zur Ermöglichung eines konsis-
tenten räumlichen und zeitlichen Vergleichs der Vegetationsbedingungen erstellt. 
Hierfür werden Reflexionsgrade im blauen und roten Band sowie nahem Infrarot 
verwendet, um die täglichen MODIS Vegetationsindizes zu bestimmen. Das Pro-
dukt beinhaltet neben dem NDVI zusätzlich den verbesserten Vegetationsindex EVI 
(Enhanced Vegetation Index). Die NDVI und EVI Indizes des MOD13-Produkts 
werden aus atmosphärenkorrigierten, bidirektionalen Oberflächenreflexionsgraden 
(MOD09) berechnet. Bei dem gewählten MOD15A2-Produkt handelt es sich um ein 
16-Tages-Komposit mit einer geometrischen Auflösung von 1 km. 

Blattflächenindex	LAI	(MOD15)
Das MODIS Produkt MOD15 liegt ausschließlich in Form eines 8-Tages-Komposits 
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mit einer räumlichen Auflösung von 1 km vor und beinhaltet die Parameter Blatt-
flächenindex (LAI) und den Anteil absorbierter photosynthetisch aktiver Strahlung 
(engl. fraction of absorbed photosynthetically active radiation, FPAR). Der LAI ist 
eine dimensionslose Größe, die nach Watson (1947) als die photosynthetisch aktive 
(einseitige) Blattoberfläche pro Bodenfläche definiert ist, während FPAR den Anteil 
der verfügbaren Strahlung in den photosynthetisch aktiven Wellenlängen misst, die 
von einer Vegetationsdecke absorbiert werden (Myneni et al., 2003). Der Algorith-
mus zur Ableitung der Parameter besteht aus einem Hauptverfahren, das den spek-
tralen Informationsgehalt der Oberflächenreflexion von bis zu 7 Spektralbändern 
ausnutzt. Sollte der Hauptalgorithmus fehlschlagen, wird ein Back-up-Algorithmus 
ausgelöst, um die Parameter LAI und FPAR mit Hilfe von Vegetationsindizes ab-
zuschätzen. Der Algorithmus nutzt hierzu eine Klassifizierung der Landbedeckung 
(MODIS Land Cover-Produkt, MOD12Q1).

Spektrale Albedo (MCD43)
Das kombinierte MODIS Albedo Produkt MCD43 bietet Daten sowohl in 1 km als 
auch 500 m Auflösung an. In diesen Daten ist die gerichtete hemisphärische Refle-
xion (black-sky Albedo) bei lokalem Sonnenhöchststand und die bi-hemisphärische 
Reflexion (white-sky Albedo) beschreiben (Schaepman-Strub et al., 2006). Die Al-
bedowerte des zum Einsatz kommenden MCD43B3 Produkts werden aus einem 
16-Tage-Anisotropie-Modell (MCD43B1) erzeugt und stellen Durchschnittswerte 
der zugrunde liegenden 500 m-Werte dar. Sofern die black-sky Albedo verschiede-
ner Sonnenzenitwinkel benötigt wird, kommen direkt die MCD43B1 Werte zur An-
wendung. Bei der Erzeugung dieses Produkts werden sowohl Terra- als auch Aqua-
Daten eingesetzt, um die Wahrscheinlichkeit für die Nutzung qualitativ hochwerti-
ger Daten zu gewährleisten. Die Qualitätsinformationen sind als separates Produkt 
MCD43B2 gespeichert. Mit Hilfe der Produkte MCD43B3 und MCD43B2 wird die 
tatsächliche (blue-sky) Albedo zur Mittagszeit berechnet. Hierzu sind Informatio-
nen über den Anteil des diffusen Himmelslichts S zum betreffenden Zeitpunkt not-
wendig. Dieser hängt wiederum vom Sonnenzenitwinkel und der aerosol-optischen 
Dicke und der Wellenlänge ab. Zur Ermittlung von S existieren im Internet pro-
duktspezifische Nachschlagetabellen die verallgemeinerte Werte für unterschiedli-
che Sonnenzenitwinkel und aerosol-optische Dicken enthalten. Diese sind sowohl 
wellenlängenabhängig als auch für die Gesamtalbedo abgelegt und werden mit  
Hilfe des 6S-Strahlungstransfermodells (Vermote et al., 1997) berechnet. Der  
Sonnenzenitwinkel kann anhand der Aufnahmezeitpunkte sowie der geografischen 
Lage berechnet werden. 

4.2.1.2  Landsat 5 TM
Um die Auswirkungen der räumlichen Varianz der Energiebilanzkomponenten in-
nerhalb des jeweils gültigen Footprints auf die Energiebilanzschließung (Kapitel 
5.1.5) zu analysieren, reicht die räumliche Auflösung von MODIS nicht aus. Aus 
diesem Grunde erfolgen für die Jahre 2009 und 2010 zusätzliche Modellierungen 
der Energiebilanzkomponenten bzw. ETa mit Landsat5 TM Daten, die im Folgenden 
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beschrieben wird. Landsat Satelliten liefern seit mehr als 40 Jahren Informationen 
über die Erdoberfläche. Am 11. Februar 2013 wurde der bisher letzte Satellit dieser 
Reihe, Landsat 8, erfolgreich gestartet (Roy et al., 2014). 

Die Daten, die in der vorliegenden Arbeit verwendet werden, fielen in den Be-
obachtungszeitraum (1984 – 2011) von Landsat 5. Der Satellit befindet sich in einer 
Höhe von 705 km und hat eine räumliche Auflösung von 30 x 30 m, bei einer Auf-
nahmestreifenbreite von 183 km. Der TM Sensor nimmt die von der Erdoberfläche 
reflektierte elektromagnetische Strahlung im Bereich des sichtbaren Lichts, sowie 
des nahen, mittleren und thermalen Infrarots auf. Die weiteren Spezifikationen 
der Daten des verwendeten TM Sensors sind in Tabelle 4-4 aufgeführt. Bei der ET-
Modellierung mit Landsatdaten kann nicht auf bereits vorverarbeitete Produkte 
zurückgegriffen werden, weshalb sämtliche Zwischenprodukte (Oberflächentem-
peratur, LAI, NDVI, etc.) sequenziell berechnet werden müssen. Hierfür wird die 
von Allen et al. (2007) vorgestellte Vorgehensweise verwendet. Diese beinhaltet 25 
Berechnungsschritte, die mit dem „Model Maker“ der Software Erdas Imagine be-
arbeitet werden. 

4.2.2  Raumzeitliche Qualitätsanalyse

Vor der endgültigen Nutzung der MODland-Datenprodukte wurden mittels einer 
Analyse der mitgelieferten Qualitätsmerkmale (Quality Assessement Science Data 
Sets, QA-SDS) hochwertige, lückenlose Zeitreihen generiert. Die jeweils verwende-
ten Qualitätseinstellungen können der Tabelle 4-5 entnommen werden. 

Tabelle 4‑4: Spezifikationen des TM Sensors an Bord von Landsat 5. 
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Orbit  sonnensynchron 
Flughöhe  705 km 
Inklina�on  98,2º 
Überflug Äquator  9.35 A.M. (local sun �me) 
Räumliche Auflösung  30 x 30 m, Kanal 6: 120 x 120 m  
Radiometrische Auflösung  8 Bit 
Scanner Typ Across track 
Breite d. Aufnahmestreifens  183 km 
Wiederholrate  16 Tage 
Laufzeit seit  1984 
Spektralbereiche  
Kanal 1 
Kanal 2 
Kanal 3 
Kanal 4 
Kanal 5 
Kanal 6 
Kanal 7 

0,45-0,52 μm (Blau) 
0,52-0,60 μm (Grün) 
0,63-0,69 μm (Rot) 
0,76-0,90 μm (Nahes Infrarot) 
1,55-1,75 μm (Mi�leres Infrarot) 
10,40-12,50 μm (Thermales Infrarot) 
2,08-2,35 μm (Mi�leres Infrarot) 

 Quelle: Eigene Zusammenstellung nach Roy et. al., 2014
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Zur Verringerung des Rechenaufwandes sowie zur besseren regionalen Reprä-
sentanz der Qualitätsanalysen werden vorher aus den Gesamtszenen der jeweiligen 
MODIS-Produkte, das Untersuchungsgebiet umrahmende, geographische Teilaus-
schnitte gebildet. Für diese Teilausschnitte werden im nächsten Schritt raumzeit-
liche Qualitätsanalysen mittels des Time Series Generators (TiSeG, Colditz et al., 
2006) durchgeführt. Unter Verwendung dieser Software ist es möglich, mittels der 
QA-SDS Qualitätsmerkmale, Pixel ungeeigneter Qualität zu entfernen (maskieren) 
bzw. durch Interpolation zu ersetzen. Die MODland Datensätze werden anhand an-
wenderspezifischer Qualitätseinstellungen (siehe Tabelle 4-5) bewertet. Für die Mo-
dellierung der ETa sind Eingangsdaten mit täglicher Auflösung notwendig. Dieses 
Kriterium wird allerdings nur von den MOD11A1 Daten erfüllt, so dass für alle üb-
rigen Produkte durch Einsatz einer einfachen linearen Interpolationsmethode tägli-
che Werte berechnet werden. Als Stützpunkte für die lineare Interpolation werden 
jeweils die zeitlichen Mittelpunkte der Mehrtageskomposite gewählt. 

Die Temperatur der Landoberfläche ist bei der Modellierung der Evapotranspi-
ration von wesentlicher Bedeutung. Der Einfluss des Aufnahmewinkels, auf die mit 
Hilfe des Split-Window-Algroithmus abgeleiteten Oberflächentemperaturen, wur-
de in einer Studie von Ren et al. (2011) untersucht. Diese fanden heraus, dass die 
Genauigkeit der 1 km aufgelösten MOD11 LST abnimmt, je größer der Aufnahme-
winkel ist (Wan et al., 2004). Der Streuungsbereich der Fehler liegt dabei zwischen  
-1 und 3 K. Um diesen Einfluss auf die Modellierung im Untersuchungsgebiet zu 
minimieren, werden die zu verwendenden LST-Datensätze anhand der mitgelie-

Tabelle 4‑5: Parameterspezifische Qualitätsanalyse der MODIS Produkte.
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Produkt- 
bezeichnung* Parameter 

Räumli-
che Auflö-

sung 

Zeitliche 
Auflösung 

Verwendetes 
Qualitätsmerkmal 

Maskiert 
bzw. linear 
interpoliert 

MOD09Q1 Reflexionsgrade 
(rot und NIR) 250 m 8-tägig 

General quality: good 
Clouds: clear 

Band quality: highest 

linear inter-
poliert 

MOD11A1 
LST 

Emissiongrad 
Aufnahmezeitpunkt 

1 km Täglich 
General quality: good 

& acceptable 
Data quality: good 

maskiert 

MOD13A2 NVDI 1 km 16-tägig 

General quality:  
good & acceptable 

Usefulness:  
perfect-good 

Mixed clouds: no 

linear inter-
poliert 

MOD15A2 LAI 1 km 8-tägig 
General quality: good 
Cloud state: clear & 

assumed clear 

linear inter-
poliert 

MCD43B3 Black-Sky Albedo 
White-Sky Albedo 1 km 16-tägig 

General: good 
Band quality:  
best & good 

Snow: no 

linear inter-
poliert 

 

Quelle: Eigene Erhebung

*  Die Nomenklatur der MODLAND Produkte lässt Rückschlüsse auf die Datenherkunft zu. So handelt es 
sich bei Produkten mit dem Präfix MOD im Datenbezeichner um Daten des Sensors der Terra Plattform, 
Datenprodukte des Aqua Satelliten beginnen mit MYD und die Kombinationsprodukte aus beiden 
Instrumenten führen das Präfix MCD.
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ferten Informationen über die Aufnahmewinkel ausgewählt. Ein Kriterium bei der 
Auswahl ist die Anzahl der verwendbaren Szenen. Sofern während der Hauptve-
getationsperiode weniger als 1 Szene pro Woche zur Verfügung stehen, wird der 
nächstgrößere Aufnahmewinkelbereich als zulässig angesehen. Als Aufnahmewin-
kel werden Werte zwischen ± 30 ° und ± 35 ° zum Nadir zugelassen (vgl. Tabelle 4-6). 
Im Durchschnitt über alle Jahre können 57 Szenen, der insgesamt 214 möglichen, für 
die Modellierung verwendet werden.

Ein weiteres Kriterium bei der Auswahl ist, dass der Anteil der gültigen Pixel nach 
der raumzeitlichen Qualitätsanalyse über 75 % liegen muss. Des Weiteren werden 
Datensätze mit einer räumlichen Abdeckung von unter 75 % des Untersuchungs-
gebiets nicht zugelassen, um möglichst in jedem Berechnungsschritt das gesamte 
Untersuchungsgebiet zu erfassen. 

4.2.3  Regionale meteorologische Informationen

In dem für diese Arbeit verwendeten Modellierungsansatz werden zusätzlich zu 
den Fernerkundungsinformationen meteorologische Daten benötigt. Diese werden 
im Wesentlichen für die Berechnungen der Referenz-ET genutzt, die wiederum zur 
Ermittlung von H und ETa herangezogen wird. Conrad (2006) verwendete in sei-
ner Studie der Jahre 2004 und 2005 Daten zweier meteorologischer Stationen (Khiva 
und Yangibazar). Die einzige Station mit kontinuierlicher Datenaufzeichnung über 
die Gesamtlaufzeit der zweiten Phase des Khorezm-Projekts, die es ermöglicht, eine 
kontinuierliche ET-Zeitreihe zwischen den Jahren 2003 und 2012 zu erstellen, ist die 
Station Yangibazar. Aufgrund der Modellannahme von einheitlichen, meteorologi-
schen Bedingungen für flache Topographien und geringe räumliche Ausdehnun-
gen werden die Modellierungen  –  basierend auf dieser meteorologischen Stati-
on  –  durchgeführt. Die Station liegt im Zentrum des Bewässerungsgebietes bei 
60 °37 ’12 ’’ östlicher Länge und 41 ° 39 ’10 ’’ nördlicher Breite. Aufgrund von äußeren 
Einflussfaktoren, wie beispielsweise Sand und Frost, kam es im Jahr 2011 zu einem 
Defekt des Anemometers der meteorologischen Station Yangibazar. Daher sind ver-
gleichbare Bedingungen, wie sie für die Erstellung eines kontinuierlichen Modell-
datensatzes nötig sind, ab dem Jahr 2011 nicht mehr gewährleistet. Zusätzlich zu 
den meteorologischen Informationen werden Daten der SIS ICWC (2012) über die 

Tabelle 4‑6: Anzahl der für die Modellierung zugelassenen MODIS Szenen nach der Qualitätsanalyse und der 
dazugehörige Aufnahmewinkel.

Quelle: Eigene Darstellung
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Jahr Gültige MODIS Szenen nach QA Zulässiger Aufnahmewinkel 

2009 48 35° 

2010 63 30° 

2011 60 30° 
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Wasserverfügbarkeit im Gesamtbewässerungssystem verwendet. Die Daten dienen 
als erste Informationsquelle für die potentielle Wasserverfügbarkeit innerhalb des 
Bewässerungssystems und werden mit der Wassermenge vergleichen, die dem Sy-
stem durch Verdunstung entzogen wird. 

4.2.4	 	Landnutzungsklassifikation

Wie bereits im Kapitel 3.4 angesprochen, wird die Verwendung einer Landnut-
zungsklassifikation zur besseren Anpassung des ET-Modells an regionale Verhält-
nisse empfohlen. Eine multitemporale Landnutzungsklassifikation ist an dieser 
Stelle unerlässlich, um die verschiedenen Feldfrüchte unterscheiden zu können. 
Die Ergebnisse aus der Landnutzungsklassifikation werden unter anderem zur 
Berechnung der Rauhigkeitslänge für den Impuls (3.4.3) oder Identifikation der 
Ankerpunkte verwendet (3.4.4). Für die Erstellung eines sekundären Fernerkun-
dungsprodukts werden nach Conrad et al. (2007a) zunächst NDVI-Zeitreihen aus 
den 8-Tageskompositen der Oberflächenreflexion (MOD09Q1) abgeleitet. Unimo-
dale Verteilungen mit Maximum im Sommer sind charakteristisch für Baumwoll- 
und Reisflächen, während Winterweizen seinen Maximalwert im späten Frühjahr 
erreicht. Die Fruchtfolge von Weizen mit Reis sowie Sonnenblumen, Luzerne und 
Mais zeigen im Untersuchungsgebiet typischerweise eine bimodale NDVI-Ent-
wicklung. Kein solches explizites Maximum des Vegetationswachstums weisen 
die Flächen der Landbedeckungsklasse Wüste und der permanenten Wasserflä-
chen auf. Bei dem Landnutzungsprodukt, das in dieser Arbeit verwendet wird, 
werden Seen und Flüssen bzw. große Kanäle als Wasserflächen zusammengefasst.  
Insgesamt enthalten die Landnutzungsprodukte drei nichtlandwirtschaftliche Klassen: 

•	 Siedlung, 
•	 Wasserflächen und 
•	 Brachen bzw- Wüstenflächen. 

Hinzu kommen die fünf agrarischen Landnutzungstypen 

•	 Baumwolle, 
•	 Reis,
•	 Weizen-Brache, 
•	 Weizen-Reis und 
•	 Weizen-Sonstige.

Die verwendeten Landnutzungsklassifikationen der Jahre 2009 bis 2011 sind in 
der Abbildung 4-8 dargestellt. Hierauf wird ersichtlich, dass Baumwolle in allen Jah-
ren einen erheblichen Flächenanteil innerhalb des Untersuchungsgebiets ausmacht. 
Außerdem ist im Jahr 2011 ein vermehrtes Vorkommen der Klasse Weizen-Sonstige 
im Zentrum des Untersuchungsgebiets auszumachen, bei gleichzeitig geringerer 
Anzahl der wasserintensiven Feldfrüchte Baumwolle und Reis. Die Gründe hierfür 
werden später im Kapitel 5 ausführlich erläutert. 
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Abbildung 4‑8: Landnutzungsklassifikation der Jahre 2009 – 2011. Räumliche Auflösung der Klassifikation ist 1 km.

Quelle: Eigene Darstellung
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Abbildung 4‑9: Landnutzungen in der Umgebung der Eddy‑Kovarianz‑Messstation in den Jahren 2009 – 2011.

Quelle: Eigene Darstellung
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Für landwirtschaftliche Flächen wird z0m gemäß den Werten aus Tabelle 3-2 be-
rechnet (vgl. Kapitel 3.4.4). Außerdem ist für die spätere Beurteilung der Modellgü-
te die Zusammensetzung der landwirtschaftlichen Flächen des Validierungspixels, 
d.h. in der Umgebung der Eddy-Kovarianz-Station, hilfreich (Abbildung 4-9). Der 
Abbildung ist zu entnehmen, dass die dominierende Landnutzung sowie die Nut-
zung der Einzelfelder von Jahr zu Jahr unterschiedlich sind. Dies führt dazu, dass 
im Jahr 2011 der Anteil der dominierenden Landnutzung, Winterweizen-Reis, des 
Validierungspixels unter 50 % liegt (siehe Tabelle 4-7). 
 

In einer von Hong et al. (2014) angefertigten Studie wurden enorme Abwei-
chungen zwischen modellierter und gemessener Strahlungsbilanz für heterogene 
Flächen festgestellt, während homogene Flächen nur geringfügig unterschiedliche 
Werte aufweisen. Hinsichtlich der Modellergebnisse ist daher für die homogeneren 
MODIS Pixel aus den Jahren 2009 und 2010 eine bessere Vorhersagekraft als für 
2011 zu erwarten. Aus diesem Grund findet bei der Bewertung der Modellergeb-
nisse (Kapitel 5.2) eine differenzierte Analyse, getrennt nach Landnutzung bzw. 
Homogenität statt.

4.3  Mikrowellenfernerkundung des Bodenwassergehalts

Der Bodenwärmestrom ist, als Teil der Energiebilanz der Oberfläche, bisher in in-
ternationalen Validierungsstudien stark unterrepräsentiert. Begründet wird dies 
häufig durch den relativ geringen Anteil des Bodenwärmestroms an der Gesamt-
energiebilanz (Hong, 2008; Li et al., 2009). Aber auch mangelnde messtechnische 
Möglichkeiten zur Ermittlung der für den Prozess maßgebenden Komponen-
ten werden als Gründe genannt (Tang et al., 2010). Der Einsatz hoch aufgelöster  
Fernerkundungsprodukte, hier im Speziellen der Bodenwassergehalt, kann zu einer 
genaueren Abschätzung des Bodenwärmestroms beitragen. Der in dieser Arbeit für 
die Bestimmung der ETa eingesetzte Residualansatz verwendet MODIS-Informatio-
nen als Eingangsdaten mit einer räumlichen Auflösung von 1 km. Daher werden 
ähnlich aufgelöste Eingangsdaten der Bodenfeuchte für den in dieser Arbeit ent-
wickelten Bodenfeuchteansatz (Kapitel 4.4) angestrebt.

Tabelle 4‑7: Anteil der dominierenden Landnutzung innerhalb des MODIS 1 km Pixel. 
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Jahr Dominierende Landnutzung 
Anteil der dominierenden 

Landnutzung am Pixel 

2009 Baumwolle 75 % 

2010 Baumwolle 81,25 % 

2011 Winterweizen-Reis 43,75 % 

 Quelle: Eigene Erhebung
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Die räumliche Auflösung fernerkundungsbasierter Bodenfeuchteinformationen 
erfuhr in den letzten Jahren eine starke Verbesserung. Zu nennen ist hier das 
semi-operationelle Oberflächenbodenfeuchteprodukt ASAR SSM, das seit dem 
Jahr 2006 verfügbar ist und relative Sättigungsgrade des Bodens im mittleren 
Auflösungsbereich von 1 km anbietet. Neben dem ASAR SSM Produkt wird das 
operationelle Oberflächenbodenfeuchteprodukt ASCAT SSM (Wagner et al., 2010) 
für die Bearbeitung der Fragestellungen in dieser Arbeit ausgewählt. Das ASCAT 
Produkt besitzt eine hohe radiometrische Genauigkeit und gilt als eines der ge-
nausten operationellen Bodenfeuchteprodukte im Vergleich zum experimentellen 
ASAR Produkt (vgl. Brocca et al., 2010; Naeimi et al., 2013; Wagner et al., 2013). 
Es wird ebenso wie das ASAR Produkt von der TU Wien bereitgestellt, basiert auf 
den gleichen theoretischen Annahmen und wird in einer räumlichen Auflösung 
von 25 km ausgegeben. Unter Ausnutzung der Theorie der zeitlichen Stabilität 
von Bodenfeuchtemustern (Kapitel 3.5.4) ist es möglich, für ausgewählte reprä-
sentative Flächen die ASCAT SSM Daten auf einer räumlichen Auflösung von 
1 km anzuwenden (Bartsch et al., 2007). Für die Produkte ASAR SSM und ASCAT 
SSM existieren bisher keine Qualitätseinschätzungen für aride landwirtschaftlich 
geprägte Gebiete in Bewässerungsregionen. Zur Einschätzung des Einsatzpotenti-

Abbildung 4‑10: Ablaufdiagramm zur Vorgehensweise bei der Vorverarbeitung und Validierung der Bodenfeuchte‑
produkte.

Quelle: Eigene Darstellung
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als dieses Bodenfeuchteprodukts im Rahmen der in dieser Arbeit durchgeführten 
Modellierung der Energiebilanzkomponenten ist daher eine Validierung anhand 
von In-situ-Bodenfeuchtemessungen von zentraler Bedeutung. Hierbei werden die 
folgenden Arbeitsschritte durchgeführt:

1. Transformation der relativen Sättigungsgrade in volumetrischen Bodenwasser-
gehalt unter Kenntnis der mittleren Bodenporosität der betrachteten Fläche für 
beide Bodenfeuchteprodukte (ASCAT SSM und ASAR SSM),

2. Generierung des Sekundärprodukts ASAR SSM 3 km durch räumliche Aggrega-
tion des ASAR SSM 1 km Produkts,

3. Anpassung der Werte der ASCAT SSM Bodenfeuchte an ASAR SSM 3 km un-
ter Anwendung der kumulativen Häufigkeitsverteilungsfunktion (CDF-Anpas-
sung),

4. Berechnung von Gütemaßen zum Vergleich der Fernerkundungsprodukte mit 
den In-situ-Messungen für die ausgewählten repräsentativen Flächen. 

Bevor die aus Mikrowellenfernerkundung abgeleitete Bodenfeuchte in den im 
Rahmen dieser Arbeit neu entwickelten Bodenwärmestromansatz (Kapitel 4.4) in-
tegriert werden kann, erfolgt eine umfangreiche Datenvorverarbeitung. Diese be-
inhaltet die räumliche Aggregation der ASAR Daten. Aufgrund der, im Vergleich 
zu ASCAT, schlechteren radiometrischen Auflösung unterliegt das Produkt des 
ASAR Sensors einem stärkeren Rauschen. Dieser Effekt kann nach Pathe et al. (2009) 
durch räumliche Aggregation abgemindert werden. Zur Erhöhung der radiometri-
schen Genauigkeit wird die Aggregation auf eine räumlichen Auflösung zwischen  
3  –  5 km empfohlen (Mladenova et al., 2010; Pathe et al., 2009). Auf den aggregierten 
ASAR 3 km Datensatz wird dann der ASCAT Datensatz angepasst. Zur Einschät-
zung der Genauigkeit der Fernerkundungsprodukte des Bodenwassergehalts wird 
eine Produktvalidierung durchgeführt. In der Abbildung 4-10 ist sowohl die Vor-
gehenswiese bei der Datenvorverarbeitung wie auch bei der Produktvalidierung 
illustriert. Die Vorgehensweise bei der Validierung der Bodenfeuchte orientiert sich 
an bereits veröffentlichten Validierungsstudien des ASAR Bodenfeuchteproduktes 
(u.a. Loew et al., 2006; Mladenova et al., 2010; Pathe und Wagner, 2004; Pathe et al., 
2009). Als Beurteilungskriterien werden die zu Beginn des Kapitels 5.1.5 vorgestell-
ten Gütemaße r und RMSE verwendet.

Die Bodenfeuchteprodukte ASCAT SSM und ASAR SSM sowie die Methode 
zur Ableitung des Bodenwassergehalts werden in den Kapiteln 4.3.1 bzw. 4.3.2 
vorgestellt. Anschließend wird die Vorgehensweise bei der Transformation der 
relativen Sättigungsgrade in volumetrischen Bodenwassergehalt erläutert (4.3.3). 
In Kapitel 4.3.5 erfolgt die Vorstellung des Bodenwasserindex (SWI, soil water 
index). Die für die Erhebung der In-situ-Vergleichswerte eingesetzte Messsensorik 
wird in Kapitel 4.3.6 vorgestellt. Die Ergebnisse der Validierung werden in Kapitel 
5.3 beschrieben.
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4.3.1  ASCAT Bodenfeuchteprodukt

Das Bodenfeuchteprodukt ASCAT SSM (Bartalis et al., 2007) basiert auf Daten des, 
an Bord des MetOP-A Satelliten befindlichen, Instruments ASCAT und wird mit 
Hilfe des ursprünglich für ERS ESCAT entwickelten Bodenfeuchtealgorithmus (TU-
Wien-Methode; Wagner et al., 1999b) berechnet. ASCAT ist ein Radarsystem mit 
realer Apertur und operiert im C-Band, bei einer Frequenz von 5,3 GHz. Diese Fre-
quenz gilt allgemein als weniger geeignet für die Ableitung der Bodenfeuchte (Kerr, 
2007), gegenüber den niedrigeren Frequenzen des L-Bandes (z.B. bei SMOS). Grund 
hierfür ist die geringere Sensitivität der Frequenzen des L-Bandes für Bodenfeuchte 
bei vorhandener Vegetation (Kerr, 2007). Die Spezifikationen des ASCAT Sensors 
sind in Tabelle 4-8 aufgeführt.

Der Scatterometer ASCAT eignet sich unter anderem deshalb gut zur Ableitung 
der Bodenfeuchte, weil

•	 die gemessenen Radarrückstreuungen sehr gut kalibriert sind und eine hohe ra-
diometrische Genauigkeit besitzen (Bartalis et al., 2008),

•	 das geringe Signal-Rausch-Verhältnis trotz der angesprochenen Frequenznach-
teile des C-Bandes zu Ergebnissen mit guter Genauigkeit führt (Wagner et al., 
2013),

•	 die hohe temporale Auflösung und die große Schwadbreite die Aufnahme groß-
skaliger Bodenfeuchtemuster erlauben (Bartalis et al., 2008) und

•	 durch die drei Antennen je Aufnahmestreifen drei quasi-unabhängige Messun-
gen in drei unterschiedlichen Azimutwinkeln (45 °, 90 ° und 135 °) durchgeführt 
werden (Wagner et al., 2013).

Tabelle 4‑8: ASCAT Sensorcharakteristik.

Quelle: Eigene Zusammenstellung nach Parrens et al., 2012
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Sensortyp Scatterometer 

Sensorname ASCAT (Advanced Scatterometer) 

Mission MetOP-A 

Orbit sonnensynchron 

Band (Frequenz) C-Band (5,3 GHz) 

Polarisierung VV 

Schwadbreite 2 x 550 km 

Räumliche Auflösung 25/50 km (Gitterpunkteabstand: 25 / 12,5 km) 

Radiometrische Genauigkeit 0,57 dB 

Einfallwinkelbereiche 25°-65°, je nach Antenne 

Zeitliche Auflösung täglich globale Abdeckung von 82%  

Antennen 
6 Fächerstrahlantennen, 3 je Seite  

Azimutale Orientierung: 45 °, 90 ° und 135 ° in Flugrichtung 
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Rückstreuverhalten des Signals
Der vom Scatterometer gemessene normalisierte Rückstreukoeffizient38   σ   0   des abge-
tasteten Untergrunds wird durch die temporäre Variabilität der Parameter Topogra-
phie, Rauigkeit und Bodenfeuchte sowie Struktur und Wassergehalt der Vegetation 
bestimmt. Bezogen auf die räumliche Auflösung der ASCAT Daten (vgl. Tabelle 4-8) 
kann Topographie und Rauigkeit als zeitlich stabil angenommen werden (Cebal-
los et al., 2005). Während die Vegetationsprozesse mehrere Tage bzw. Wochen be-
nötigen, erfolgen Veränderungen der Bodenfeuchte häufig innerhalb nur weniger 
Stunden. Zur Beschreibung des Rückstreuverhaltes von bewachsenem Boden ist die 
Strahlungstransfertheorie von großer Bedeutung. Strahlungstransfermodelle sind 
Ansätze zur Beschreibung der Reflexions-, Transmissions- und Absorptionsvorgän-
ge eines Mediums (Chandrasekhar, 1960). Das empirische Rückstreumodell von 
Wagner (1998) basiert auf der Annahme, dass sich das von der Vegetation rückge-
streute Signal aus einer Mischung von intransparenter und transluzenter Vegetati-
on zusammensetzt. Ein weiterer Faktor, der die Rückstreuung von natürlichen Ob-
jekten wesentlich beeinflusst, ist der Einfallswinkel θ. Bei kleinen Einfallswinkeln 
nimmt   σ   0   mit zunehmendem Flächenanteil der intransparenten Vegetation ab und 
umgekehrt. Dem trägt die „TU-Wien-Methode“ Rechnung, indem sie das Verhal-
ten von   σ   0    unter Berücksichtigung von Bodenfeuchte, Oberflächenrauigkeit, sowie 
örtlicher Variabilität der Vegetation für einen definierten Zeitraum modelliert und 
hieraus auf die Dynamik der Bodenfeuchte schließt. Der Modellierungszeitraum be-
trägt üblicherweise einen Monat (Wiesmann 1994; Mougin et al., 1995; Wismann et 
al., 1996; Frison und Mougin 1996). 

Analysiert man den Einfluss des Einfallswinkels auf   σ   0   bei unterschiedlichen 
Feuchtebedingungen bzw. Vegetationsbedeckungen fällt auf, dass das gemessene 
Signal mit zunehmender Biomasse und Bodenfeuchte steigt (vgl. Abbildung 4-11). 

38 Häufig auch als Radarrückstreuquerschnitt bezeichnet.

Abbildung 4‑11: Illustration des Überschneidungswinkel‑Konzepts. Verhältnis zwischen Rückstreuung und Ein‑
fallswinkel des Signals für feuchten (blau) und trockenen Boden (braun) für voll ausgebildete (strichliniert) und 
anwachsende Vegetation (liniert).

Quelle: Eigene Darstellung nach Wagner et al., 1999a
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Aus Abbildung 4-11 wird ersichtlich, dass die Steigungen der Kurven zur Beschrei- 
bung des Verhältnisses von Rückstreuung zu Einfallswinkel   σ ′  (θ)   unabhängig vom 
Feuchtezustand des Bodens sind. Die Steigungen der Kurven für feuchten und  
trockenen Boden sind sehr ähnlich und unterscheiden sich lediglich im Rückstreu-
ungswertebereich. Die Form des Kurvenverlaufs hängt demnach nur vom Wachs-
tumsstadium der Vegetation ab. Hieraus resultiert die Annahme, dass der Einfluss 
des Einfallswinkels auf den Wassergehalt zu vernachlässigen ist.

Die Steigung lässt sich mathematisch als 1. Ableitung von σ   0   nach  θ  beschreiben: 

Um die Abhängigkeit der Intensität des rückgestreuten Signals vom Einfalls-
winkel zu überwinden und eine bessere Vergleichbarkeit von   σ   0   zu ermöglichen, 
muss der Rückstreukoeffizient auf einen Referenzwinkel   θ  ref    normalisiert werden. 
Der Referenzeinfallswinkel wurde so gewählt, dass der Unterschied zwischen dem 
extrapolierten Wert eines angenommenen Referenzwinkels und der tatsächlichen 
Messung minimal ist. Wagner (1998) ermittelten dieses Fehlerminimum für einen 
Referenzwinkel von 38,5 °. Für die bessere Vergleichbarkeit mit bereits veröffentlich-
ten Studien wurde   θ  ref    später auf 40 ° festgelegt. Eine erste Approximation von 4-9 
gemäß Taylor-Reihen-Entwicklung mit einem Referenzwinkel   θ  ref    führt zu:

Hierbei sind   σ ′    und   σ ″   , die erste und zweite Ableitung von   σ   0  , abhängig von der 
Vegetations- und Oberflächenstruktur, jedoch unabhängig von den dielektrischen 
Eigenschaften. Durch bilden der Stammfunktion von Gleichung 4-10 erhält man 
die Gleichung für den normalisierten Rückstreukoeffizienten, die für einen der drei 
möglichen Azimutwinkel i (vgl. Tabelle 4-8) und in Abhängigkeit der Zeit t  lautet:

Ableitung der relativen Bodenfeuchte
Die Methode zur Ableitung der Bodenfeuchte aus der Radarrückstreuung bei AS-
CAT basiert im Wesentlichen auf einem Change-Detection-Ansatz. Genauer wird 
der normalisierte Rückstreukoeffizient mit den Maximal- bzw. Minimalwerten einer 
mehrjährigen   σ   o  ( θ  ref  )   Zeitreihe verglichen. Das normalisierte Signal   σ   o  ( θ  ref  )   setzt sich 
aus zwei Komponenten zusammen, nämlich der Rückstreuung des offenen Bodens 
sowie der heterogenen Vegetationsoberfläche. Subtrahiert man nun die Rückstreu-
ung einer bewachsenen Fläche unter trockenen Bedingungen (Trockenreferenz) 
vom tatsächlich gemessenen Rückstreukoeffizienten, kann über eine Skalierung des 
Wertebereichs der Wert des Bodenwassergehalts an dieser Stelle abgeleitet werden 
(Naeimi, 2009). Vorher muss der zeitliche Einfluss der Volumenstreuung der Vege-
tation auf das Signal berücksichtigt werden. Die „TU-Wien-Methode“ verwendet 

 
 𝜎𝜎′(𝜃𝜃) = 𝑑𝑑𝜎𝜎0(𝜃𝜃)

𝑑𝑑𝜃𝜃   (4-9) 
 

 
 𝜎𝜎′(𝜃𝜃) = 𝜎𝜎′(𝜃𝜃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟) + 𝜎𝜎′′(𝜃𝜃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟)(𝜃𝜃 − 𝜃𝜃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟)  (4-10) 
 

𝜎𝜎𝑖𝑖𝑜𝑜(𝜃𝜃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟, 𝑡𝑡) = 𝜎𝜎𝑖𝑖𝑜𝑜(𝜃𝜃𝑖𝑖, 𝑡𝑡) − 𝜎𝜎′(𝜃𝜃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟, 𝑡𝑡)(𝜃𝜃𝑖𝑖 − 𝜃𝜃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟) −
1
2 𝜎𝜎′′(𝜃𝜃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟, 𝑡𝑡)(𝜃𝜃𝑖𝑖 − 𝜃𝜃𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟𝑟)2 (4-11) 
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dabei einen ähnlichen Ansatz, wie er für einfache Strahlungstransfermodelle ent-
wickelt wurde. Dort wird der Effekt der Volumenstreuung überwiegend über die 
optische Dicke beschrieben (Attema et al., 1978). Bei wachsender Vegetation nimmt 
sowohl die optische Dicke als auch die Volumenstreuung zu. Bei niedrigen Ein-
fallswinkeln (< 20 °) wird das vom Boden kommende Signal durch die Vegetation 
abgeschwächt (Taconet et al., 1994), d.h. die Rückstreuung einer nichtbewachsenen 
Fläche ist allgemein stärker als die Rückstreuung der umliegenden Vegetation. Um-
kehrt wird die Rückstreuung schwächer mit zunehmendem Einfallswinkel. Dies 
führt zu der Annahme, dass sich die Kurven, die das Verhältnis von Einfallswinkel 
zu Rückstreuung beschreiben (Abbildung 4-11), für anwachsende und bereits voll-
ausgebildete Vegetation überschneiden (Wagner et al., 1999a). 

Die Annahme bei der „TU-Wien-Methode“ lautet: Der Einfluss der Vegetation ist 
am geringsten bei den zu diesen Schnittpunkten gehörenden Einfallswinkeln. Diese 
sogenannten „Überschneidungswinkel“ (crossover angle) sind dabei nicht als Aus-
druck der trockenen bzw. feuchten Bodenverhältnisse zu verstehen. Mit Hilfe des 
oben erläuterten Konzepts werden die Extremwerte der Rückstreuung berechnet. 
Die Minima (Trockenreferenz,    σ  dry  0   )     bzw. Maxima (Feuchtreferenz,   σ  wet  0   ) einer mehr-
jährigen Zeitreihe entsprechen demnach den trockensten und feuchtesten Bedin-
gungen innerhalb der Zeitreihe und werden wie folgt ermittelt:

Hierbei ist   θ  dry    der „Überschneidungswinkel“ für trockene Böden und   C  dry  0    der 
minimalste Rückstreuwert der Zeitreihe, der sich entsprechend der Formel 4-11 be-
rechnet aus:

Dabei sind   C ′    bzw.   C ″    die jährlichen Minima der Steigung bzw. der Krümmung,   
D ′    bzw.   D ″    der dynamische Wertebereich der Steigung bzw. Krümmung und    ψ ′   (  t )     
bzw.    ψ ″   (  t )      beschreibt die empirische Funktion der jährlichen Variation der Steigung 
bzw. Krümmung. Die Feuchtreferenz   σ  wet  0    lässt sich analog zur Gleichung 4-12 be-
stimmen. Die Feuchtreferenz ist im Vergleich zur Trockenreferenz unabhängig von 
der Vegetation. Daher lässt sich eine automatisierte Vegetationskorrektur bei der Bo-
denfeuchteableitung durchführen, vorausgesetzt die Überschneidungswinkel sind 
korrekt ermittelt worden (Wagner et al., 1999b). Mit diesem Hintergrund wird im 
Folgenden die Methode zur Ableitung der relativen Bodenfeuchte näher erläutert. 
Der vorgestellte Ansatz basiert auf der Annahme der linearen Beziehung zwischen 
Bodenwassergehalt und   σ   o  (40)   (Ulaby et al., 1982). Hieraus folgt die Gleichung für 
den normalisierten Bodenwassergehalt (  θ  s   ):

Der Wertebereich von   θ  s    erstreckt sich von 0 % bis 100 % relative Bodenfeuch-
te. Dieser relative Bodenwassergehalt kann mit Kenntnis der Porosität des Bodens 

  
 σdry0 (40, t) = Cdry0 − D′Ψ′(t)(θdry − 40) − 1

2 D′′Ψ′′(t)(θdry − 40)2  (4-12) 
 
 

 Cdry0 = σdry0 (θdry) − C′(θdry − 40) − 1
2 C′′(θdry − 40)2  (4-13) 

 

 𝜃𝜃𝑠𝑠(𝑡𝑡) =
𝜎𝜎0(40,𝑡𝑡)−𝜎𝜎𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑0 (40,𝑡𝑡)
𝜎𝜎𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤
0 (40,𝑡𝑡)−𝜎𝜎𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑0 (40,𝑡𝑡) ∙ 100  (4-14) 
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in absolute Bodenfeuchte umgerechnet werden. Vorausgesetzt die Referenzen für 
feuchte und trockene Verhältnisse der Zeitreihe repräsentieren tatsächlich diese ex-
tremen Zustände. Durch zahlreiche Studien wurde belegt, dass sich diese Methode 
zur Ableitung der Bodenfeuchte sehr gut eignet (Albergel et al., 2009; Brocca et al., 
2009b; Rüdiger et al., 2009). Abschließend sei darauf hingewiesen, dass das Signal 
dem die abgeleitete Bodenfeuchteinformation zugrunde liegt, im C-Band von AS-
CAT einem Bodenhorizont von 0,5 bis 2 cm repräsentiert. Um auf die Bodenwasser-
gehalte der tieferen Bodenhorizonte schließen zu können, kann der Bodenwasserin-
dex verwendet werden. Dieser wird in Abschnitt 4.3.5 vorgestellt.

4.3.2  ASAR Bodenfeuchteprodukt 

Der Sensor ASAR ist ein Radar mit synthetischer Apparatur an Bord des Umweltsa-
telliten Envisat der Europäischen Weltraumorganisation (ESA) und sollte die Daten-
kontinuität der ERS-1/2 Scatterometer garantieren. Die Envisat Mission wurde nach 
dem unerwarteten Abbruch der Satellitenkommunikation im April 2012 eingestellt. 
Bis zum Start der ESA Nachfolgemission Sentinel-1 existierte demnach eine Diskon-
tinuität der Radardaten der ESA. Envisat ASAR operierte in fünf unterschiedlichen 
Modi: 

•	 Global Monitoring Mode (GM), 
•	 Wave Mode (WM), 
•	 Image Mode (IM), 
•	 Alternating Polarization Mode (AP) und 
•	 Wide Swath Mode (WS).

Bei WS und GM handelt es sind um sogenannte ScanSAR Modi. ScanSar ist eine 
Technik zur Erfassung großräumiger Gebiete bei kurzer Wiederkehrzeit. Dabei ist 
die räumliche Auflösung höher als bei Rückstreumessungen mit Scatterometern, 
aber auch niedriger als bei herkömmlichen SAR-Aufnahmen (Bartsch et al., 2009). 
Der Einsatz der unterschiedlichen Modi richtet sich nach der geplanten Verwen-
dung der Daten. Der geringer aufgelöste, globale Beobachtungsmodus (GM) fun-
giert als „Backup“-Modus für den Fall, dass kein anderer Modus angefragt wurde. 
Das heißt im Umkehrschluss in Gebieten, in denen die Nachfragen nach den höher 
aufgelösten Modi groß ist (z.B. Europa und Nordafrika), sind weniger Daten im GM 
Modus zur Ableitung der Bodenfeuchte verfügbar (Bartsch et al., 2009). 

Die Methode zur Ableitung des Bodenwassergehalts aus ASAR GM Daten ba-
siert überwiegend auf der „TU-Wien-Methode“, die von Pathe et al. (2009) erstmals 
vorgestellt wurde. Im Gegensatz zum MetOp Scatterometer ASCAT verfügt ASAR 
über lediglich einen statt drei Radarleitstrahlen. Daher kann der für ASCAT SSM 
verwendete Change-Detection-Ansatz nicht direkt auf die Nutzung von ASAR über-
tragen werden. Als vorteilhafter für die Verwendung stellt sich hingegen die Polari-
sation der Strahlung heraus.
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Die HH-Polarisation ist im Vergleich zur VV-Polarisation von ASCAT besser zur 
Durchdringung von Vegetation geeignet. Erklärt wird dies durch die überwiegen 
vertikale Ausrichtung der Vegetationselemente (Brown et al., 2003). Hinzu kommt 
der geringere Einfluss von saisonalen Änderung der Vegetation gegenüber Ände-
rungen der Bodenfeuchte auf die Rückstreuung im C-Band (Wagner et al., 1999a). 
Daher lässt sich in einer ersten Näherung annehmen, dass saisonale Effekte des Ve-
getationswachstums auf die Signalrückstreuung zu vernachlässigen sind. Daraus 
ergibt sich wiederum die Annahme, dass die zu ermittelnden Extremwerte   σ  dry  

0    und    
σ  wet  0    über die Zeit konstant sind (Pathe et al., 2009). Nun lässt sich ein vereinfachtes 
Change-Detection-Model für ASAR GM Daten aufstellen.

  θ  s   (t)   ist hierbei die relative Bodenfeuchte aus Gleichung 4-14 und β ist die Stei-
gung des linearen Modells zur Beschreibung der Abhängigkeit des Rückstreusi-
gnals vom Einfallswinkel. Ein solches lineares Modell wurde bereits in vorherigen 
Studien erfolgreich eingeführt (Moran et al., 2004; Sahebi et al., 2003). Als Referenz-
einfallswinkel ergibt sich für die ASAR GM Daten, aufgrund des kleineren Wertebe-
reichs der Einfallswinkels, ein Winkel von 30 ° (Wagner et al., 2008). 

Im Vergleich zu den Scatterometermessungen führt die geringere zeitliche Auf-
lösung der ASAR GM Daten zusammen mit dem höheren Signal-Rausch-Verhältnis 
dazu, dass bei der Bestimmung der zeitlich als konstant angenommenen Referenz-
werte   σ  wet  0    und   σ  dry  0    nicht sichergestellt werden kann, dass diese Extreme mit den 
Aufnahmen auch zu erfassen sind. Aufgrund dieser Unsicherheit genügt es nicht, 
die Extremwerte allein aus ASAR GM Zeitreihen abzuleiten. Die Lösung dieses Pro-
blems erfolgt, indem die Aufnahmewahrscheinlichkeit der jeweiligen Referenz (ρdry 
bzw. ρwet) aus historischen ERS-1/2 Zeitreihen abgeleitet wird. Die Wahrscheinlich-
keit ergibt sich aus der Gesamtanzahl der ERS Messungen nERS, die dem jeweiligen 

Tabelle 4‑9: ASAR Sensorcharakteristik im Global Monitoring Mode.

Quelle: Eigene Zusammenstellung nach Pathe et al., 2009

 
 𝜎𝜎0(𝜃𝜃, 𝑡𝑡) = 𝜎𝜎𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑0 (𝜃𝜃𝑑𝑑𝑟𝑟𝑟𝑟) + 𝛽𝛽(𝜃𝜃 − 𝜃𝜃𝑑𝑑𝑟𝑟𝑟𝑟) + (𝜎𝜎𝑤𝑤𝑟𝑟𝑤𝑤

0 − 𝜎𝜎𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑0 ) ∙ 𝜃𝜃𝑠𝑠(𝑡𝑡)  (4-15) 
 

Sensortyp Scannender Radar mit synthetischer Apparatur (ScanSAR)

Sensorname ASAR (Advanced Synthetic Aperture Radar)

Mission Envisat

Orbit sonnensynchron

Band (Frequenz) C-Band (5,333GHz)

Polarisierung HH (VV)

Schwadbreite 405km

Räumliche Auflösung 1km (am Äquator, Gitterpunkteabstand: 500m)

Radiometrische Genauigkeit 1,39dB

Einfallwinkelbereich 15°–

Zeitliche Auflösung 2–7 Tage (3–4 Tage im Untersuchungsgebiet) 

45°
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ASAR GM Pixel räumlich zugeordnet werden können und der Anzahl der Messun-
gen trockener n(  θ  s   < 5 %) bzw. feuchter n(  θ  s    > 95 %) Verhältnisse.

Die unterschiedliche räumliche Auflösung zwischen ASAR GM und ASCAT ist  
bei der Bestimmung der Extremwerte wenig ausschlaggebend, da die Wahrschein-
lichkeit des Auftretens von trockenen oder feuchten Bedingungen von klimatischen 
Einflüssen abhängt und sich demnach über größere räumliche Skalen erstreckt 
(Wagner et al., 2008). Mit Hilfe dieser Wahrscheinlichkeiten lassen sich aus der An-
zahl der ASAR GM Aufnahmen (nASAR) für jeden Pixel die Anzahl der ASAR GM 
Messungen unter trockenen und gesättigten Bedingungen berechnen. 

Durch Mittelwertbildung wird dann auf die Referenzrückstreukoeffizienten ge-
schlossen.

Nachdem die relevanten Parameter bestimmt worden sind, ergibt sich analog 
zur Gleichung 4-14 die Formel zur Ableitung des relativen ASAR GM Bodenwas-
sergehalts:

Pathe et al. (2009) führten eine Qualitätsanalyse des Algorithmus durch und 
wiesen als mögliche Fehlerquellen die Vernachlässigung des saisonalen Effekts des 
Vegetationswachstums, die Normalisierung des Rückstreusignals, die Berechnungs-
methode der Modellparameter (  σ  wet   

0   ,   σ  dry  0    und  β ), die zeitliche Abdeckung sowie die 
unregelmäßigen Aufnahmezeitpunkte aus. 

4.3.3  Transformation der relativen Sättigungsgrade in volumetrischen 
  Bodenwassergehalt

Mit Hilfe der Bodenfeuchteinformationen der Produkte ASCAT und ASAR SSM 
wird der Sättigungsgrad (0 – 100 %) des Bodens angegeben (Wagner et al., 2008). 

 
 𝜌𝜌𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑 =

𝑛𝑛(𝜃𝜃𝑠𝑠<5%)
𝑛𝑛𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸

  (4-16) 

 
 
 
 𝜌𝜌𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤 =

𝑛𝑛(𝜃𝜃𝑠𝑠>95%)
𝑛𝑛𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸

  (4-17) 

 

 
 𝑛𝑛𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑 = 𝜌𝜌𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑 ∙ 𝑛𝑛𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴  (4-18) 
 

 
 
  
 𝑛𝑛𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤 = 𝜌𝜌𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤 ∙ 𝑛𝑛𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴  (4-19) 
 
 

 𝜎𝜎𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑0 ≈ 1
𝑛𝑛𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑

∑ 𝜎𝜎𝑖𝑖0
𝑛𝑛𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑
𝑖𝑖=1   (4-20) 

 
 
 
 𝜎𝜎𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤0 ≈ 1

𝑛𝑛𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤
∑ 𝜎𝜎𝑖𝑖0𝑛𝑛𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤𝑤
𝑖𝑖=1   (4-21) 

 

 

 𝜃𝜃𝑠𝑠(𝑡𝑡) =
𝜎𝜎0(30,𝑡𝑡)−𝜎𝜎𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑0 (30,𝑡𝑡)

𝑆𝑆 ∙ 100  (4-22) 
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Um die Vergleichbarkeit der unterschiedlichen Datensätze zu gewährleisten, wird 
zunächst die relative Bodenfeuchte   θ  s    in den volumetrischen Bodenwassergehalt 
umgerechnet. Diese Umrechnung erfolgt unter Verwendung der Bodenporosität 
(Mladenova et al., 2010). Demnach ergibt sich der volumetrische Bodenwasserge-
halt   θ  v    aus der Formel: 

Hierbei ist   ρ  b    die Lagerungsdichte des Bodens und   θ  min    der Mittelwert der abge-
leiteten Bodenfeuchteminima. Als Dichte des Bodenpartikels (  ρ  s   ) wird allgemein die 
von Quarz angenommen (  ρ  s   = 2,65 g/cm³). Die Lagerungsdichte der Böden der unter-
suchten Flächen wurde während der In-situ-Feldkampagne durch Trockenwiegung 
eines bekannten Volumens (siehe 3.5.2.1) bestimmt und für das gesamte Untersu-
chungsjahr als konstant angenommen. Basierend auf diesen Erhebungen wird für 
jede Bodenart eine konstante charakteristische Lagerungsdichte angenommen.

4.3.4  Datensatzskalierung mit Hilfe der kumulativen Verteilungsfunktion

Für einen aussagekräftigen Vergleich der verschiedenen Produkte wird in einem 
weiteren Schritt der Vorverarbeitung der Fernerkundungsdaten eine Anpassung 
der verschieden Datensätze vorgenommen. Hierfür wird der ASCAT SSM Datensatz 
an den aggregierten ASAR SSM 3 km Datensatz angepasst. Dazu wird angenom-
men, dass die Sensitivität der ASAR Information auf die lokale Bodenfeuchtesituati-
on höher ist als die der regionalen ASCAT Daten. Als Skalierungsmethode wird die 
kumulative Verteilungsfunktion (CDF, cumulative distribution function) verwendet 
(Reichle und Koster, 2004). Diese Methode wird in zahlreichen Studien zur Korrek-
tur des systematischen Bias unterschiedlicher Bodenfeuchtedatensätzen angewandt 
und hat sich als besonders geeignet erweisen (Brocca et al., 2011; Doubkova et al., 
2012; Drusch et al., 2004; Mladenova et al., 2010; Reichle und Koster, 2004). Die Ver-
teilungen werden für 12 Segmente angepasst, so dass sich für die 13 Perzentile neue 
Werte ergeben. Die CDF-Anpassung wird für jeden Bildpixel angewandt. Hierzu 
werden in der vorliegenden Arbeit 12 Segmente, genauer die 0, 5, 10, 20, 30, 40, 50, 
60, 70, 80, 90, 95, 100 Prozent Perzentile benutzt (Liu et al., 2011).

4.3.5	 	Bodenwasserindex

Wie bereits beschreiben wurde, repräsentieren die aus aktiven Aufnahmesystemen 
abgeleiteten Werte des Bodenwassergehalts lediglich den oberen Bodenhorizont. 
Deren Mächtigkeit erstreckt sich im C-Band auf bis zu 2 cm. Für die Modellie-
rung des Bodenwärmestroms, wie auch für andere Aufgabenstellungen ist die 
Information der Feuchteverhältnisse im Bodenprofil von Bedeutung. Diesbezüg-
lich wurden bereits Mitte der 1980er Jahre erste Untersuchungen durchgeführt 
(z.B. Jackson 1986). Wagner et al. (1999b) führten hierzu den Bodenwasserindex 

 
 𝜃𝜃𝑣𝑣 = 𝜃𝜃𝑠𝑠  [(1 − 𝜌𝜌𝑏𝑏

𝜌𝜌𝑠𝑠
) − 𝜃𝜃𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚] + 𝜃𝜃𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚  (4-23) 
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SWI ein. Hierbei handelt es sich um ein Zwei-Horizont-Modell zur Ableitung der 
Bodenfeuchte der tieferen Bodenhorizonte (< 100 cm) aus den Informationen der 
Oberfläche (< 20 cm). Bei der Methode wird angenommen, dass die beobachtete 
Zeitreihe der Oberflächenbodenfeuchte einen Aufschluss über die Änderungen der 
Bodenfeuchteverhältnisse tieferer Horizonte liefern kann. Demnach kann der Bo-
denwasserindex sowohl für das ASCAT als auch für das ASAR Fernerkundungs-
produkt abgeleitet werden. 

Der Bodenwassergehalt des Bodenprofils wird durch die Wetterbedingungen 
der vorangegangenen Tage bzw. Wochen bestimmt. Diese Informationen können 
aus den Zeitreihen des Bodenwassergehalts an der Oberfläche, der in den Kapiteln 
4.3.1 und 4.3.2 eingeführten Fernerkundungsprodukte gewonnen werden. Die Än-
derungen der Bodenfeuchte in tieferen Bodenhorizonten unterliegen geringeren 
Schwankungen als an der Oberfläche. Daher handelt es sich beim SWI um einen 
Niedrigpassfilter zur Glättung der Zeitreihe des Oberflächenbodenwassergehalts. 
Der Boden wird modellhaft in zwei Horizonte gegliedert. In einen Oberbodenho-
rizont, der fernerkundlich erfasst werden kann und in einen Unterbodenhorizont, 
der sich vertikal bis zum Ausgangsgestein erstreckt. Es wird angenommen, dass der 
untere Horizont als Reservoir fungiert, welches keine Verbindung nach außen hat. 
So kann Wasser in den unteren Horizont einzig durch Versickerung aus dem oberen 
Horizont eindringen (Wagner et al., 1999b). Die Menge des ausgetauschten Wassers 
zwischen Oberbodenhorizont und Reservoir wird als proportional zur Differenz 
des volumetrischen Wassergehalts des oberen Horizonts angenommen. Die Was-
serbilanzgleichung des unteren Horizonts wird mathematisch ausgedrückt durch:

Hierbei ist W der volumetrische Bodenwassergehalt des Reservoirs,   W  s    der 
volumetrische Bodenwassergehalt des oberen Bodenhorizonts, L die Mächtigkeit 
des unteren Bodenhorizonts und C ist die scheinbare Leitfähigkeit, ein von den Bo-
deneigenschaften abhängiger Parameter. In diesem vereinfachten Zwei-Horizont-
Bodenprofil erhält man die Bodenfeuchte in der Wurzelzone durch Konvolution 
der Zeitreihe der Oberflächenbodenfeuchte mit einem Exponentialfilter. Weiter 
wird die charakteristische Zeit T = L / C eingeführt, die aus der Korrelation von 
SWI und Bodenbeobachtungen gewonnen wird. Mit zunehmender Mächtigkeit des 
unteren Bodenhorizonts bzw. mit abnehmender scheinbarer Leitfähigkeit steigt 
die Länge der Zeit T. Zu einer weiteren Vereinfachung führt die Annahme eines 
konstanten Werts für C. Damit ergibt sich als Lösung für die Differentialgleichung 
4-24 durch Einsetzten von T die Beschreibung des Wassergehalts des unteren Bo-
denhorizonts: 

Zur Verwendung der in unregelmäßigen Zeitabständen vorkommenden Mes-
sungen der Fernerkundungssensoren wurde die Formel 4-25 durch dessen diskrete 
Entsprechung ersetzt:

 
 𝐿𝐿 𝑑𝑑𝑑𝑑

𝑑𝑑𝑑𝑑 = 𝐶𝐶 ∙ (𝑊𝑊𝑠𝑠 −𝑊𝑊)  (4-24) 
 

 
 𝑊𝑊(𝑡𝑡) = 1

𝑇𝑇 ∫ 𝑊𝑊𝑠𝑠(𝑡𝑡𝑖𝑖)𝑒𝑒−
𝑡𝑡−𝑡𝑡𝑖𝑖
𝑇𝑇 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑡𝑡

−∞   (4-25) 
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Demnach lässt sich die Bodenfeuchte im unteren Bodenhorizont aus der ferner-
kundungsbasierten volumetrischen Oberflächenbodenfeuchte   θ  v    um Zeitpunkt t be-
rechnen. Diese diskrete Form zur Berechnung der Feuchteverhältnisse eines Zwei-
Horizont-Bodenprofils hat sich in zahlreichen Studien als geeignet erwiesen (Cebal-
los et al., 2005; Sutanudjaja et al., 2013; Wagner et al., 1999b). Die beste Korrelation 
zwischen SWI und In-situ-Messungen beobachteten (Wagner et al., 1999b) für den 
oberen Bodenhorizont mit T=15 Tagen und für den unteren Bodenhorizont mit T = 20 
Tagen. Diese Werte werden in der vorliegenden Arbeit zur Berechnung der SWI im 
Untersuchungsgebiet genutzt.

4.3.6  In-situ-Messsensorik

Die vorgestellten Bodenfeuchteprodukte werden in Kapitel 5.3 zur Beurteilung der 
Genauigkeit anhand von In-situ-Bodenfeuchtemessungen validiert. Die verwendete 
Messsensorik wird in diesem Abschnitt erläutert. Das wesentliche Kriterium bei der 
Auswahl der verwendete Sensorik ist die Vergleichbarkeit zwischen In-situ-Mes-
sung der Bodenfeuchte und den Fernerkundungsmethoden. Aus der Vielzahl der 
Möglichkeiten zur in-situ Bestimmung des Bodenwassergehalts (Kapitel 3.5.2) eig-
nen sich besonders das TDR, FDR und das ADR Verfahren (Inoue et al., 2008). Diese 
In-situ-Methoden nutzen, genau wie die vorgestellten Fernerkundungsmethoden, 
die dielektrischen Eigenschaften des Bodens (Kapitel 3.5.1), um den Bodenwasser-
gehalt zu bestimmen. Bei der Auswahl der Sensorik mussten zudem bestimmte un-
tersuchungsgebietspezifische Kriterien erfüllt sein:

•	 hohe Messgenauigkeit, auch noch bei hoch salinen Böden
•	 mobiler Einsatz bzw. tragbare Instrumente
•	 geringe Bodenstörungen
•	 niedrige Anschaffungs- und Betriebskosten

Nach Abwägung der oben genannten Kriterien fiel die Wahl auf den ADR Sensor 
ThetaProbe ML2X des Herstellers Delta-T Devices. Der Sensor erreicht die hohe Ge-
nauigkeit der TDR Sensoren von ±0,01 m³/m³ zwar erst nach bodenspezifischer Ka-
librierung, dafür sind ADR Sensoren bis zu einer Bodensalinität von 250 mS/m ein-
setzbar. Die geringen Anschaffungskosten sowie die erweiterte Einsatzmöglichkeit 
in salinen Böden sind die wesentliche Vorteile der ADR gegenüber den TDR/FDR 
Sensoren (Muñoz-Carpena et al., 2004). Die ThetaProbe findet häufig Verwendung 
bei der Validierung von, aus Satelliteninformationen abgeleiteter, Bodenfeuchte (Ja-
cobs, 2004; Kaleita et al., 2005).

Das Messprinzip der ThetaProbe Sonde basiert, wie unter Abschnitt 3.5.1 be-
schrieben, auf der Messung der elektrischen Impedanz. Die Sonde besteht aus einem 

 

 𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆(𝑡𝑡) = ∑ 𝜃𝜃𝑣𝑣(𝑡𝑡𝑖𝑖)𝑖𝑖 𝑒𝑒− 𝑡𝑡−𝑡𝑡𝑖𝑖
𝑇𝑇

∑ 𝑒𝑒− 𝑡𝑡−𝑡𝑡𝑖𝑖
𝑇𝑇𝑖𝑖

 für 𝑡𝑡𝑖𝑖 ≤ 𝑡𝑡  (4-26) 
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Sensorkörper und einem Sensorkopf (Abbildung 4-12). Innerhalb des wasserdichten 
Sensorkörpers befinden sich ein Ozillator, der ein sinusförmiges Signal von 100 MHz 
aussendet, sowie ein Teil der speziell angefertigten internen koaxialen Transmissi-
onslinie. Der Signalleiter fungiert als Verlängerung dieser Transmissionslinie und 
wird durch die drei Schildleiter von äußeren Störeinflüssen abgeschirmt. Signallei-
ter und drei Schildleiter werden in das zu beprobenden Medium eingebracht. Sofern 
sich die Impedanz des Mediums von der internen Transmissionslinie unterscheidet 
werden Teile des ausgesendeten Signals an der Verbindungsstelle zwischen Sensor-
körper und –kopf reflektiert. Die ausgesandte Welle interferiert mit dem Anteil der 
reflektierten Welle und erzeugt eine stehende Spannungswelle. 

Die Amplitude an der Verbindungsstelle wird mit der ausgesandten Amplitude 
verglichen. Aus der Amplitudenabschwächung wird dann auf die Impedanz des 
Mediums in Abhängigkeit vom Wassergehalt geschlossen. Der Widerstand des Me-
diums setzt sich aus den dielektrischen Eigenschaften und der Ionenleitfähigkeit 
zusammen (Salinität). Durch die Wahl der Frequenz 100 MHz wird der Effekt der 
Ionenleitfähigkeit soweit gemindert, dass die Amplitudenabschwächung der ste-
henden Welle hauptsächlich durch die dielektrische Eigenschaft des Mediums be-
dingt ist und nicht wesentlich durch die Salinität des Bodens verändert wird. Für die 
bodenspezifische Kalibrierung des ThetaProbe Sonde empfehlen Gaskin et al. (1996) 
die Bestimmung zweier Parameter a1 und a0 zur Beschreibung der linearen Bezie-
hung zwischen Dielektrizitätskonstante ε und volumetrischem Wassergehalt   θ  v   .

Diese Beziehung lässt sich nach Gaskin und Miller (1996) durch ein lineares Ver-
hältnis

oder ein Polynom 3. Ordnung ausdrücken:

Abbildung 4‑12: Aufbauschema der ThetaProbe Sonde.

Quelle: Eigene Darstellung verändert nach Miller und Gaskin, 1996

 
 
 √𝜀𝜀 =  𝑎𝑎0 + 𝑎𝑎1 ∙ 𝜃𝜃𝑣𝑣  (4-27) 
 

 
 √𝜀𝜀 =  4,4 ∙ 𝑉𝑉 + 1,1  (4-28) 
 

 
 √𝜀𝜀 =  4,70 ∙ 𝑉𝑉3 − 6,40 ∙ 𝑉𝑉2 + 6,40 ∙ 𝑉𝑉 + 1,07  (4-29) 
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Der Wertebereich der Messung (V) erstreckt sich von 0 bis 1 Volt, wie bei der 
ThetaProbe ML2 gemessen, und repräsentiert einen volumetrischen Wassergehalt 
von 0 bis 0,6 m³/m³. Zur Ermittlung der Kalibrationsparameter wird eine gering 
gestörte Bodenprobe entnommen und im Labor thermogravimetrisch untersucht. 
Zusätzlich zur Bestimmung des gravimetrischen und volumetrischen Wassergehalts 
(siehe 3.5.1) werden Spannungsmessungen mit dem ThetaProbe Sensor durchge-
führt und Vf der feuchten bzw. Vt der trockenen Probe ermittelt. Unter Anwendung 
von Gleichung 4-29 und Vf wird   √ 

_
  ε  f      der feuchten Bodenprobe und   √ 

_
  ε  t       der trockenen 

Probe ermittelt. Der Wert für   √ 
_

  ε  t      entspricht gemäß Formel 4-27 dem Parameter a0. 
Zusammen mit dem volumetrischen Wassergehalt ergibt sich a1 aus:

Mit dem auf diese Weise bestimmten Kalibrationsparameter lässt sich durch Um-
stellung der Gleichung 4-29 der bodenspezifische Wassergehalt bestimmten: 

4.3.7  Räumliche Interpolation der In-situ-Bodenfeuchte

Als Referenz für die Validierung der fernerkundungsbasierten Bodenfeuchtepro-
dukte ASCAT SSM und ASAR SSM dienen die Messungen der Feldkampagne im 
Jahr 2011, die während der Bewässerungssaison von April bis September 2011 ge-
sammelt wurden. Maßgeblich für die Terminierung der In-situ-Messungen war 
der Überflugszeitpunkt des Envisat Satelliten (3–4 tägige Wiederkehrzeit, Überflug 
ca. 17Uhr Ortszeit). Für die sieben repräsentativen Flächen standen am Ende der 
Feldkampagne zwischen 10 und 12 Messungen je Fläche zur Verfügung, die für die 
Validierung verwendet werden können. Die Messungen eines einzelnen Tages wer-
den räumlich interpoliert und anschließend den zu validierenden ASCAT SSM bzw. 
ASAR SSM Pixeln zugeordnet. Die In-situ-Messungen wurden mit der ThetaProbe 
ML2X (Miller et al., 1996) durchgeführt. Die Messung einer Stichprobe erfolgte an 
drei Punkten, die in einer Entfernung von ca. 1 m, radial um den zu beprobenden 
Ort angeordnet waren. Für jeden dieser Punkte wurden fünf ThetaProbe Messun-
gen ausgelöst und deren Mittelwert gebildet. Anschließend wurde der eigentliche 
Punktwert aus dem Mittel der drei radialen Punkte berechnet. Gleichzeitig mit der 
Bodenfeuchtemessung erfolgte eine Verortung des Punktes mit Hilfe eines tragbaren 
GPS-Empfängers, um die Punkte später für die räumliche Interpolation zuordnen 
zu können. Aus den Ergebnissen dieser Interpolation werden Mittelwerte für die   
repräsentativen Flächen gebildet, die dann für die Validierung verwendet werden.

Als Methode für die räumliche Interpolation wird das Interpolationsverfahren 
mit Gewichtung des inversen Abstandes der Messpunkte (IDW-Verfahren, inverse 
distance weighting) ausgewählt. Das IDW Verfahren ist zusammen mit dem Kriging-
verfahren die am häufigsten verwendete Methode bei der räumlichen Interpolation 
des Bodenwassergehalts (Li und Heap, 2011a). Im Vergleich zum IDW-Verfahren 

 
 𝑎𝑎1 =  √𝜀𝜀𝑓𝑓−𝑎𝑎0 

𝜃𝜃𝑣𝑣
  (4-30) 

 

 
 𝜃𝜃𝑣𝑣 =

(4,70∙𝑉𝑉3−6,40∙𝑉𝑉2+6,40∙𝑉𝑉+1,07)−𝑎𝑎0
𝑎𝑎1

  (4-31) 
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weist das Krigingverfahren zwar eine höhere Eignung bei der Wahl eines Interpola-
tionsverfahrens auf (Blöschl und Grayson, 2000), das Interpolationsergebnis ist aller-
dings stark abhängig von der korrekten Schätzung des empirischen Variogramms. 
Hierfür ist es erforderlich eine geeignet große Anzahl an Messstellen zur Anpassung 
des Variogramms aufzunehmen (Blöschl, 2006). Eine Mindestanzahl zur Abbildung 
der charakteristischen Bodenfeuchtedynamik eines Gebiets geben Zotarelli et al. 
(2013) mit ca. 40 Messungen pro Hektar an. Während der Feldkampagne konnte 
eine ausreichende Punktdichte, wie sie für die Variogrammschätzung benötigt wird, 
nicht für jede Messung garantiert werden. Daher wurde Kriging als Interpolations-
verfahren verworfen und stattdessen das IDW-Verfahren ausgewählt, welches sich 
in der Praxis ebenfalls als ausreichend geeignet erwiesen hat (LABO, 2003). Das 
IDW-Verfahren gehört zu den nichtstatistischen deterministischen Interpolations-
verfahren. Die Grundannahme dieses Verfahrens ist die Ähnlichkeit der gemessenen 
raumbezogenen Daten in Abhängig von deren Abstand im Raum (Kappas, 2012). 
Der Wert eines nicht beobachteten Punktes wird als gewichtetes Mittel der benach-
barten, punktuell gemessenen Werte der zu interpolierenden Variable geschätzt. Die 
Gewichtung des Einflusses (  w  i   ) der Punktmessungen erfolgt dabei proportional zum 
inversen Abstand zwischen nicht beobachteten und beobachteten Punkten. Das Ver-
fahren bietet zudem die Möglichkeit die Abstandsgewichtung durch die Einbezie-
hung zusätzlicher Hilfsgrößen anzupassen. Auf diese Weise können Einflussgrößen 
berücksichtigt werden, die die Bodenfeuchtedynamik wesentlich bestimmen. In der 
vorliegenden Arbeit werden die empirisch bestimmten relativen Einflussgrößen nach 
Lehmann (1995) verwendet (siehe Tabelle 4-10), deren relatives Gewicht empirisch 
abgeschätzt wird. 
Tabelle 4‑10: Beschreibung der Einflussgrößen die zur Anpassung der Gewichtung des Interpolationsverfahrens 
IDW verwendet werden.

1 
 

 
 
 

 

Einflussgröße Vorkommen der
Einflussgröße 

Wertebereich 
 der Gewichtun-

gen 
Gewichtungsfaktoren 

Bodenart 

Sand 
Sandiger Lehm 

Lehm 
Schluffiger Ton 

Schluffiger Lehm 
Toniger Lehm 

0,5 
1 

0,7 
0,75 
0,8 
0,5 

Größe des Porenraums und 
dessen Einfluss auf Oberflä-

chenversickerung und kapilla-
ren Aufstieg 

Landnutzung und 
Pflanzenwasserbe-

darf 

Baumwolle 
Weizen 

Reis 
Mais 

Fruchtbäume 
Mischnutzung 

Brache 

0,4 
0,8 
0,5 
0,6 
0,8 
0,85 
0,95 

Pflanzenwasserverbrauch vari-
iert mit Wachstumsstadium 

Insolation abhängig 
vom Tag des Jahres 

Tage der Bewässe-
rungssaison von Ap-

ril bis Oktober 
1 - 0,7 Dauer der Sonneneinstrahlung 

Quelle: Eigene Darstellung
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Aus dem Produkt aller Einzelgewichte resultiert das Gesamtgewicht (  w  E   ). Die 
daraus resultierende Interpolationsgleichung zur Berechnung der Bodenfeuchte an 
unbeprobten Punkten    θ  v  (x, y)   lautet:

Anwendung fanden die Einflussgrößen Bodenart, Landnutzung und Insolation. 
Bei der Bodenart wird, wie bereits beschrieben, die FAO Klassifikation verwendet 
(FAO, 2006). Bei der Gewichtung der Landnutzung fließt die theoretische Dich-
te der Bodenbedeckung (Wachstumsstadium laut Anbaukalender in Abbildung 
5-28, Kapitel 5.3.2) sowie der Pflanzenwasserbedarf nach Brouwer und Heibloem  
(1986) ein. Aufgrund der relativ flachen Topographie des Untersuchungsgebiets 
werden reliefbezogene Einflussgrößen, wie z. B. Geländeneigung, Exposition und 
Wölbung bei der Interpolation nicht berücksichtigt. Für die Umsetzung des be-
schriebenen Verfahrens wird der „Geostatistical Analyst“ der Software ArcMap 
verwendet.

4.4  Physikalisch basierter Bodenwärmestromansatz

Wie bereits in der Einleitung zu dieser Arbeit beschriebenen, liegen die Gründe für 
die bisher überwiegend empirischen Methoden zur Abschätzung des Bodenwärme-
stroms in der limitierten Verfügbarkeit räumlich und zeitlich ausreichend aufgelö-
ster Informationen des Bodenwassergehalts. 

Diese Restriktion scheint durch die Verfügbarkeit der vorgehend beschriebe-
nen Fernerkundungsbodenfeuchteprodukte theoretisch überwunden. Bereits ver-
öffentlichte Vergleichsstudien des Bodenwärmestroms haben gezeigt, dass die in 
SEBAL implementierte empirische Methode ungeeignet ist und zu signifikanten 
Unterschätzungen des tatsächlichen Bodenwärmestroms führt (Singh et al., 2008). 
Zur Optimierung der Modellgüte des Bodenwärmestroms des verwendeten Re-
sidualmodells SEBAL wird in dieser Arbeit ein physikalisch basierter Ansatz 
entwickelt, der im Folgenden vorgestellt wird. In Abbildung 4-13 sind zunächst 
die Vorgehensweise bei der Bestimmung des Bodenwärmestroms sowie die be-
nötigten Eingangsdaten dargestellt. Demnach wird der Bodenwärmestrom über 
den Ansatz der periodischen Temperaturveränderung abgeleitet. Die zur Lösung  
der in der Abbildung 4-13 darstellten Gleichung 3-51 benötigte Amplitude der 
Oberflächentemperatur des Bodens   A   𝛝  0      kann mit Fernerkundungsmethoden ab-
geleitet werden. Bevor dieser Ansatz jedoch näher erläutert wird, ist zunächst 
eine grundlegende Annahme zu treffen. Hiernach wird angenommen, dass die 
Temperaturamplitude in der Höhe z1 (  A   ϑ  1  

   ) der Amplitude der Bodenoberfläche 
entspricht.

 
 𝜃𝜃𝑣𝑣(𝑥𝑥, 𝑦𝑦) = ∑ 𝑤𝑤𝑖𝑖 ∙ 𝑤𝑤𝐸𝐸 ∙𝑛𝑛

𝑖𝑖=1 𝜃𝜃𝑣𝑣,𝑖𝑖   (4-32) 
 
 

 
 𝐴𝐴𝜗𝜗0 ≈ 𝐴𝐴𝜗𝜗1  (4-33) 
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Die Höhe z1 ist äquivalent der Verschiebungshöhe d (siehe Abbildung 4-6), die 
vereinfachend als „Erhöhung der Erdoberfläche“ zu verstehen ist. Damit ist die 
durch den Oberflächenbewuchs bedingte, vertikale Verschiebung der theoretischen 
meteorologischen Profile gemeint, welche die Höhe über der Oberfläche repräsen-
tiert aus der die fühlbaren und latenten Wärmeströme entspringen und gleichzei-
tig der Nullpunkt des logarithmischen Windprofils ist. Die Temperaturamplitude     
A   𝛝  1  

    in Höhe z1 wird aus MODIS LST (Tag/Nacht) Informationen abgeleitet, wobei 
die LST am Tag um die aus SEBAL berechnete Temperaturdifferenz (dT) gemindert 
wird (vgl. Unterkapitel 3.4.4). In der Nacht wird der Einfluss der Vegetation auf 
die Bodenoberflächentemperatur vernachlässigt, da die turbulenten Energieflüsse 
in der Nacht gering sind (Kite und Droogers, 2000; Liebethal und Foken, 2007) und 
sich daher keine Temperaturdifferenz einstellt, die aus dem fühlbaren Wärmestrom 
resultiert. Die mathematischen Entsprechungen der beschriebenen Annahmen fin-
den sich in den folgenden Gleichungen: 

Für den Temperaturverlauf an der Oberfläche und unter Kenntnis der Boden-
oberflächentemperaturen T(0,Tag) und T(0,Nacht) ergibt durch Einsetzten in die 

Abbildung 4‑13: Vorgehensweise bei der Bestimmung des Bodenwärmestroms.

Quelle: Eigene Darstellung

 
 𝑇𝑇𝑧𝑧1,𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇 = 𝐿𝐿𝐿𝐿𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇 − 𝑑𝑑𝑇𝑇  (4-34) 
 
 
 
 𝑇𝑇𝑧𝑧1,𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁ℎ𝑡𝑡 = 𝐿𝐿𝐿𝐿𝑇𝑇𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁𝑁ℎ𝑡𝑡  (4-35) 
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Gleichung aus Abbildung 4-13 die Formel zur Bestimmung der Amplitude der 
Oberflächentemperatur des Bodens:

Zur Bestimmung der Wärmeleitfähigkeit λ, sowie der volumetrischen Wärme-
kapazität cs werden Informationen über den Bodenwassergehalt und der regionalen 
Bodeneigenschaften benötigt. Der Bodenwassergehalt wird aus den Datenproduk-
ten der Mikrowellenfernerkundung abgeleitet und in den Ansatz integriert. Als Da-
tengrundlage für die räumliche Verteilung der regionalen Bodeneigenschaften wird 
die Bodenartenverteilungskarte verwendet, die später in Abschnitt 5.4.1 erläutert 
wird. Die Böden im Untersuchungsgebiet Khorezm bestehen hauptsächlich aus den 
Bodenarten Lehm und schluffiger Lehm, die sich in den für das Modell relevanten 
Eigenschaften (z.B. Lagerungsdichte, Porenraum usw.) nicht wesentlich unterschei-
den, was die Robustheit der Methode im Untersuchungsgebiet zusätzlich erhöht. 
Die erhobenen Werte für die regionalen Bodenparameter Wärmeleitfähigkeit, Tem-
peraturleitfähigkeit, Wärmekapazität und Dämpfungstiefe in der Umgebung der 
Eddy-Kovarianz-Station sind in Abhängigkeit vom Bodenwassergehalt in Tabelle 
4-11 aufgeführt.

 𝐴𝐴𝜗𝜗0 =
𝑇𝑇(0,𝑡𝑡𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇)−𝑇𝑇(0,𝑡𝑡𝑁𝑁𝑇𝑇𝑁𝑁ℎ𝑡𝑡)

sin(𝜔𝜔∙𝑡𝑡𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇)−sin(𝜔𝜔∙𝑡𝑡𝑁𝑁𝑇𝑇𝑁𝑁ℎ𝑡𝑡)
  (4-36) 

 
 

Tabelle 4‑11: Experimentell bestimmte Bodenparameter nach McInnes (1981) und Van Wijk und de Vries (1963) 
für die Umgebung der Eddy‑Kovarianz‑Station. Lagerungsdichte (1,45 g/m³) und Textur (Ton: 20 %, Schluff: 52 %, 
Sand: 28 %) nach USDA.

1 
 

 
 
 

Bodenwassergehalt 
in cm³/cm³ 

Temperaturleitfä-
higkeit in cm²/s 

Wärmeleitfähig-
keit in W/mK 

Wärmekapazi-
tät in J/mK 

Dämpfungs-
tiefe in m 

lufttrocken 0,0015 0,2201 1,5053 0,0063 
0,15 0,0042 0,7636 1,7983 0,0108 
0,2 0,0053 1,0640 2,0076 0,0121 

0,25 0,0052 1,1634 2,2168 0,0120 
0,3 0,0051 1,2401 2,4261 0,0119 
0,35 0,0050 1,3167 2,6354 0,0117 

0,4 0,0049 1,3933 2,8447 0,0116 

gesättigt 0,0048 1,4699 3,0540 0,0115 

 Quelle: Eigene Erhebung
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5 Anwendungsbeispiel in der Modellregion 
 Khorezm

Die im vorherigen Kapitel beschrieben Methoden werden nun anhand des für die-
se Arbeit ausgewählten Untersuchungsgebiets Khorezm vorgestellt. Zu Beginn 
werden die Ergebnisse der Verarbeitung der mikrometeorologischen Messungen 
betrachtet (Kapitel 5.1). Darauf folgt die Vorstellung der Modellierungsergebnisse 
der Energiebilanzkomponenten und der abgeleiteten Evapotranspiration in Kapitel 
5.2. In Kapitel 5.3 werden die Validierungsergebnisse für die Bodenfeuchteprodukte 
präsentiert. Abschließend erfolgt ein Vergleich der Modellergebnisse zwischen dem 
empirischen in SEBAL implementieren Ansatz und dem neu entwickelten Ansatz 
(Kapitel 5.4).

5.1 Qualitätskontrolle der mikrometeorologischen 
 Messungen 
 
In diesem Kapitel werden zunächst die Ergebnisse der Qualitätskontrolle der mi-
krometeorologischen Messungen vorgestellt. Die Grundlage für die an dieser Stelle  
besprochenen Maßnahmen bilden die 30-Minuten-Mittelwerte, die aus den 20-Hz- 
Messdaten berechnet werden. Begonnen wird mit der Vorstellung der Ergebnisse der 
Footprintanalyse (5.1.1). Im darauffolgenden Kapitel 5.1.2 werden die Ergebnisse des 
Stationaritätstests beschrieben. Dies ist der wesentlichste Test, um zu überprüfen ob 
die grundlegenden Annahmen der Eddy-Kovarianz-Theorie erfüllt sind. Im Kapitel 
5.1.3 werden die Ergebnisse der Datenlückenschließung vorgestellt. Anschließend 
erfolgt die Beurteilung der Güte der Eddy-Kovarianz-Messung anhand der Energie-
bilanzschließung (5.1.4). Das abschließende Kapitel 5.1.5 befasst sich erneut mit der 
Footprintanalyse, hier allerdings mit dem Fokus auf der Untersuchung des Einflusses 
der kleinräumigen Heterogenität auf die Energiebilanzschließung. Die Datengrund-
lage dieses letzten Kapitels bilden Modellierungen auf Basis von Landsatdaten.

5.1.1 Ergebnis der Footprintanalyse und Diskussion

Die Eddy-Kovarianz-Methode basiert im Wesentlichen auf der theoretischen Annahme 
eines homogenen Untergrunds unter stationären Bedingungen. Das Kriterium des 
homogenen Messuntergrunds, kann im Arbeitsschritt der Qualitätssicherung nur 
überprüft werden, wenn hierzu Expertenwissen über die Situation in der Umgebung 
der Messstation herangezogen wird. Basierend auf den vorgestellten Footprint-
Qualitätsklassen (Kapitel 4.1.2.2) werden die Messungen bezüglich ihrer Eignung zur 
Analyse bewertet. Messungen, bei denen das 80 %-Quellgebiet ganz, oder teilweise 
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außerhalb des zu betrachtenden Ökosystems liegt, werden ausgeschlossen und unter 
Anwendung des vorgestellten Algorithmus zur Datenlückenschließung sinnvoll ab-
geschätzt. Zusätzlich zur Footprintausdehnung des jeweiligen Messintervalls werden 
bei der Qualitätskontrolle auch die Störeinflüsse, die sich aus der Anströmrichtung 
des mittleren Windes ergeben, berücksichtigt (siehe 4.1.1). Die Ergebnisse der Foot-
printanalyse sind in Tabelle 5-1 zusammengefasst. 

Der Anteil der ungültigen Messbedingungen bedingt durch Footprint und An-
strömrichtung ist über die Jahre weitgehend identisch. Für das Jahr 2011 ist jedoch 
zu beachten, dass mit dem Feldfruchtwechsel im Sommer bis zum Ende der Vege-
tationsperiode heterogene Messbedingungen herrschten und sämtliche Messungen 
nach dem 21. Juni 2011 verworfen werden müssen, was zu einem verkürzten Beob-
achtungszeitraum in diesem Jahr führte. Zur Veranschaulichung der Lage des Foot-
prints ist in Abbildung 5-1 die Quellfläche eines 30-Minuten-Mittelwertes am 21. 
Juni 2010 für das zu untersuchende Messgebiet dargestellt. Aus der Abbildung kann 
durch visuelle Interpretation folgende Information gewonnen werden:

1. Ca. 50 % des Gesamtflusses stammen von der gleichen landwirtschaftlichen Par-
zelle, auf der auch die Messstation installiert wurde.

2. Weniger als 80 % des Gesamtflusses stammen vom zu untersuchenden Öko- 
system (Baumwolle, helle landwirtschaftliche Flächen), wonach die Messung an 
diesem Tag nicht als repräsentative Messung zu klassifizieren ist und daher für 
die weitere Bearbeitung verworfen werden muss. 
 
Anders hingegen ist die Situation in Abbildung 5-2 zu beurteilen. Diese zeigt ein 

Beispiel eines 30-Minuten-Mittelwerts am 10. Juli 2010 bei dem gültige Messbedin-
gungen herrschten. Hierauf ist ersichtlich, dass der gesamte Footprint, d.h. mehr als 
80 % des Quellgebiets der turbulenten Wärmeströme, innerhalb der Grenzen des  
zu untersuchenden Ökosystems liegt, für die homogenen Bedingungen angenom-
men werden. Daher ist die Messung innerhalb dieses 30-Minuten-Intervalls als  
gültig zu klassifizieren und kann für die weitere Analyse verwendet werden.  

Quelle: Eigene Berechnung

Tabelle 5‑1: Anzahl ungültiger 30‑Minuten‑Messintervalle in den Jahren 2009 bis 2011. Berücksichtigt werden Inter‑
valle mit homogenen Messbedingungen und Messungen die aufgrund ihrer Anströmrichtung nicht vom Messturm 
beeinflusst wurden. In Klammern ist die jeweils theoretisch mögliche Anzahl von Messintervallen des betreffenden 
Jahres angegeben.

Jahr
      ungültige Intervalle

Anzahl (theor.)                          %

2009 2.178 (10.272) 26,3

2010 1.952 (10.272) 19,0

2011 798 (4.272) 18,7
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Abbildung 5‑1: 2D‑Darstellung (oben) des Footprints im Untersuchungsgebiet für den 21.06.2010 11 Uhr. Die 
2D‑Ellipsen repräsentieren die Grenzen der Flächen mit 10 %, 50 %, 80 % und 95 % des gemessenen Gesamt‑
flusses. Bei der 3D‑Darstellung (unten) wird zusätzlich die Häufigkeit visualisiert mit der die Messungen aus dem 
entsprechendem Teilquellgebiet stammen.

Quelle: Eigene Darstellung
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Abbildung 5‑2: 2D‑Darstellung (oben) des Footprints im Untersuchungsgebiet für den 10.07.2010 10:30 Uhr. Die 
2D‑Ellipsen repräsentieren die Grenzen der Flächen mit 10 %, 50 %, 80 % und 95 % des gemessenen Gesamt‑
flusses. Bei der 3D‑Darstellung (unten) wird zusätzlich die Häufigkeit visualisiert mit der die Messungen aus dem 
entsprechendem Teilquellgebiet stammen.

Quelle: Eigene Darstellung
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    Mit Hilfe der beschriebenen räumlichen Verteilung untersuchungsgebietsspezi-
fischer Footprints, lässt sich eine Einschätzung hinsichtlich des Einflusses auf die 
Datenqualität vornehmen. Wie bereits im Kapitel 4.1.1.1 erwähnt wurden die Mes-
sinstrumente im Jahr 2010 versuchsweise 2,5 m höher als 2009 und 2011 installiert. 
Ziel war die Vergrößerung des Footprints und damit der repräsentativen Fläche der 
Turbulenzmessungen. Gleichzeitig führt die größere Footprintausdehnung zu einer 
erhöhten Anzahl von ungültigen Messungen, da der Footprint häufiger außerhalb 
der homogenen Messkonditionen liegt. Diese Tatsache wird in Kapitel 5.1.5 erneut 
aufgegriffen und visualisiert.

5.1.2 Ergebnisse der Stationaritätstests
Nach Analyse der Rohdaten sowie der Footprintanalyse erfolgen die Stationaritäts-
tests. Die Abbildung 5-3 veranschaulicht am Beispiel eines 2-Tages-Zeitraums die 
Datengrundlage für den Stationaritätstest. 

Die Ergebnisse der Berechnungen des halbstündigen Wärmestroms (hier fühlba-
rer Wärmestrom in blau) werden mit den Ergebnissen der Mittelbildung innerhalb 
der 5-Minuten-Intervalle (rot) verglichen und deren Abweichung (grau), d.h. die 
Differenz zwischen 30-Minuten-Mittelwert und Mittelwert der 5-Minuten-Mittel-
werte (siehe 4.1.2.3) werden anschließend klassifiziert. Gemäß der Einteilung der 
Stationaritätsklassen aus Kapitel 4.1.2.3 ergaben sich für die Jahre 2009 bis 2011 die 
in der Tabelle 5-2 aufgeführten Werte.

Abbildung 5‑3: Exemplarische Darstellung der Ergebnisse eines Stationaritätstests für einen 2‑Tages‑Zeitraum  
(08. Mai – 09. Mai) des fühlbaren Wärmestroms im Jahr 2010. Rechte Bezugsachse: Relative Abweichung der 
5‑Minuten‑Mittelwerte von den 30‑Minuten‑Mittelwerten.

Quelle: Eigene Darstellung



127

In diesem Fall verbleiben von den Messdaten nach der Rohdaten- und Footprint-
analyse für die Datenlückenschließung 96,8 % (2009), 99,0 % (2010) und 90,6 % (2011). 
Anders als die Footprintanalyse, ist der Stationaritätstest in der verwenden Eddy-
Kovarianz-Prozessierungs-Software EdiRe (Campbell Scientific, 2008b) implementiert 
und somit automatisierbar. 

5.1.3	 Ergebnisse	der	Datenlückenschließung	für	2009	–	2011

Die Ergebnisse aller Messreihen sind in Tabelle 5-3 zusammengeführt. Exemplarisch 
für die Datenlückenschließung der Eddy-Kovarianz-Messreihen von 2009 bis 2011 
werden nachfolgend die Ergebnisse der Datenlückenschließung für 2009 erläutert. 
Analog zur Untersuchung von Alavi et al. (2006) aus Kapitel 3.3.4 wird hier der 
multiple Regressionsansatz verwendet. Für die Bewässerungssaison des Jahres 2009 
stehen 9.283 Halbstunden-Messwerte zur Verfügung (siehe Tabelle 5-3). Das ent-
spricht einem Fehleranteil von 9,6 % aufgrund von Systemausfällen und Wartung. 
Nach Durchführung der QK stehen noch 34,2 % der möglichen Halbstunden-Werte 
der Bewässerungssaison zur Regressionsanalyse zu Verfügung, wobei der Anteil der 
Daten die aufgrund der Footprintanalyse ausgeschlossen werden mussten 21,2 % be-
trägt. Von dem Gesamtfehler von 65,8 % entfallen 21,7 % auf die Tages- und 78,3 % auf 
die Nachtmessungen, so dass für die multiple Regressionsanalyse am Tag insgesamt 
53,5 % aller möglichen Eddy-Kovarianz-Messungen der Saison zur Verfügung stehen.

Zur Veranschaulichung der Güte der Ergebnisse der robusten multiplen Re-
gression sind in Abbildung 5-4 exemplarisch 3D-Streudiagramme der multiplen 
Regressionen für zwei Zeiträume während der Bewässerungsperiode 2009 darge-
stellt. Hieraus wird deutlich, dass sich die robuste multiple Regression aufgrund 
des geringen rRMSE (0,071 bzw. 0,095) und der hohen Determinationskoeffizienten 
(R² = 0,82 und 0,85) sehr gut zur Schließung von Eddy-Kovarianz-Messlücken eignet.

Tabelle 5‑2: Verteilung der Stationaritätsklassen in den Untersuchungsjahren 2009 – 2011. Fettgedruckt sind die 
Werte der Stationaritätsklassen die als gültig bezeichnet werden (Klasse 1‑5).

Stationaritätsklasse        2009
Häufigkeit %

     2010
Häufigkeit %

2011
Häufigkeit %

3138 86,6% 1274 88,2% 1084 60,1%

189 5,2% 86 6,0% 250 13,9%

81 2,2% 45 3,1% 133 7,4%

63 1,7% 18 1,2% 99 5,5%

37 1,0% 7 0,5% 69 3,8%

46 1,3% 8 0,6% 107 5,9%
30 0,8% 4 0,3% 27 1,5%
25 0,7% 1 0,1% 14 0,8%

1

2

3

4

5

6
7
8
9 14 0,4% 1 0,1% 22 1,2%

 Quelle: Eigene Berechnung
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Abbildung 5‑4: Darstellung der Regressionsebenen der multiplen Regression zur Schließung der Datenlücken des 
fühlbaren Wärmestroms anhand exemplarischer 11‑Tages‑Perioden.
Oben: 29.07. – 07.08.2009; Unten: 14.10. – 23.10.2009. Tageszeit der Regressionen: Tag.

Quelle: Eigene Darstellung
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Abbildung 5‑5: Streudiagramme von gemessenen und aus multipler Regression abgeleiteten Messwerten für den 
fühlbaren Wärmestrom (oben) und für den latenten Wärmestrom (unten ) in der Bewässerungssaison 2009.

Quelle: Eigene Darstellung
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Beim Vergleich aller im Jahr 2009 gemessenen mit den aus den Regressionen ab-
geleiteten Messwerten ist ebenfalls ein starker Zusammenhang zu erkennen. Dieser 
Vergleich ist in Abbildung 5-5 dargestellt. Der geringe Bias sowie die Steigung der 
beiden Regressionsgeraden (nahe 1) deuten ebenfalls auf eine gute Approximation 
der gemessenen Werte durch das Regressions-Modell hin. Die Werte der weiteren 
Modellierungsjahre sind in Tabelle 5-4 aufgelistet.

Fehlergruppe

2009 2010 2011

Anzahl 
(30min 

Intervalle)
%

Anzahl 
(30min 

Intervalle)
%

Anzahl 
(30min 

Intervalle)

%

Gemessen Gesamt (theor.) 9.283 
(10.272) 91,4 4.294 

(10.272) 41,8 3.623 
(4.272)*

Systemausfälle/Wartung 989 9,6 5.978 58,2 649

Footprint und Anströmsektor 2.178 21,2 1.952 19,0 798

Qualitätskontrolle 3.596 35,0 912 8,9 541

Für Datenlückenschließung verfügbar 3.508 34,2 1.430 13,9 1.635

 

84,8

15,2

18,7

12,7

38,3

Tabelle 5‑3: Fehleranteile der Qualitätssicherung für die Jahre 2009 – 2011.

Quelle: Eigene Erhebung

* Bedingt durch den Feldfruchtwechsel im Sommer 2011 herrschten nach dem 21. Juni 2011 heterogene 
Messbedingungen, weshalb sämtliche der folgenden Messungen verworfen wurden. Daher liegt für 
dieses Jahr eine reduzierte Anzahl theoretisch gemessener Halbstundenwerte vor (vgl. 5.1.1). 

Jahr
Parameter

2009
H

2010
H

2011
H

2009
LvE

2010
LvE

2011
LvE

Regressions-
geradengleichung

y = 
1,037x
+3,583

y = 
0,9553x + 

3,461

y = 
0,9132x + 

6,781

y = 
0,945x + 
5,3667

y = 
0,987x + 

15,97

y = 
0,8917x + 

11,356

R² 0,901 0,758 0,712 0,8859 0,8923 0,8182

RMSE 41,451 47,351 53,316 55,034 60,212 65,521

 

Tabelle 5‑4: Regressionsparameter der robusten linearen Regression. Vergleich der Eddy‑Kovarianz‑Messwerte 
mit denen des RMLR‑Modells für den fühlbaren (H) und den latenten Wärmestrom (LvE).

Quelle: Eigene Berechnung
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Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑6: Streudiagramme der Energiebilanzschließung für die beobachteten Messzeitreihen der Jahre  
2009 – 2011. Betrachtet werden die EBS im Zeitraum mit gültigen Messungen (links) sowie die sich ergebenden EBS 
nach der Datenlückenschließung (rechts). Hinweis: In 2011 verkürzter Beobachtungszeitraum aufgrund ungültiger 
Messbedingungen nach dem 21.06. (vgl. Kapitel 5.1.1)
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5.1.4 Ergebnisse der Energiebilanzschließung und Diskussion

Für die im Rahmen dieser Dissertation gemessenen Zeiträume wird eine Energie-
bilanzschließung für die Jahre 2009 bis 2011 durchgeführt. Die in der Abbildung 
5-6 illustrierten Ergebnisse der Energiebilanzschließung liegen zwischen 90,8 %, 
bzw. 97,5 % und 97,1 % und damit im Bereich des akzeptablen Gütebereichs von 
100 ±10 % (siehe 4.1.2.5). Die Fehlerwerte entsprechen denen aus vergleichbaren 
Studien. Beispielsweise ermittelten Mauder et al. (2006) einen Fehler bei der EBS von 
30 % bei Untersuchungen über landwirtschaftlichen Flächen. Koitzsch et al. (1988) 
errechneten über Winterweizenfeldern einen Schließungsfehler von 14 % und Ruhoff 
et al. (2012) erhielten in ihrer Studie über Zuckerrohrplantage in Brasilien einen 
Schließungsfehler von 7 %. Bei einer ausführlichen Energiebilanzschließungsanalyse 
von Wilson et al. (2002), wurden 22 Messstationen und insgesamt 50 Messjahre be-
trachtet. In dieser Studie wurde eine Unterschätzung der turbulenten Wärmeströme 
in der Größenordnung des Fehlers der EBS von im Mittel 20 % festgestellt (Wilson 
et al., 2002). Die Unterschätzung der turbulenten Wärmeströme wird auch für die 
Messungen im Untersuchungsgebiet bestätigt, bei einem mittleren Fehler von 5,7 % 
für die gültigen Messungen bzw. 4,9 % für die gefüllten Datensätze. Eine Zuweisung 
der Fehleranteile, getrennt nach den Energiebilanzkomponenten H und LvE, kann 
anhand der vorliegenden Messreihe nicht erfolgen. Die meist stationsspezifischen 
Gründe für die ungeschlossene Energiebilanz sind vielfältig und wurden bereits im 
Kapitel 4.1.2.5 vorgestellt. 

5.1.5	 Einfluss	des	Footprints	auf	die	Eddy-Kovarianz-Messergebnisse	

Für MODIS kann eine Ausweisung des gültigen Footprints nur aufgrund der Land-
nutzungsinformationen (vgl. 4.2.4) der landwirtschaftlichen Felder in der Umgebung 
der mikrometeorologischen Messstation getroffen werden. Mit Hilfe der höher auf-
gelösten Landsatdaten (4.2.1.2) wird untersucht, ob weitere Faktoren, wie bspw. 
unterschiedliche Wuchsbedingungen, Bearbeitungs- oder Pflanzenwachstumsstadi-
en, Einfluss auf die Qualität der Messung haben. Für die Jahre 2009 und 2010 wird 
an Tagen, für welche Landsat-Aufnahmen vorlagen, die Energiebilanzschließung 
anhand der jeweiligen korrespondierenden Messwerte berechnet. Für 2011 kann 
keine solche Analyse durchgeführt werden, da es zu den wenigen Satellitenbildern 
in diesem Jahr keine korrespondierenden Messwerte gibt (siehe Begründung in 
Kapitel 4.2.4). Karten mit den Darstellungen der jeweiligen Footprints und der 
räumlichen Verteilung der ET24 Werte aus dem Jahr 2009 sind in den Abbildung 
5-7 und Abbildung 5-8 dargestellt und die Werte der deskriptiven Statistik der 
Untersuchungen dieses Jahres sind in Tabelle 5-5 aufgeführt. Entsprechende Kar-
ten aus dem Jahr 2010 sind in Abbildung 5-9 dargestellt. Die zum Aufnahmezeit-
punkt vorherrschende räumliche Erstreckung des Footprints wird genutzt, um 
die innerhalb des Footprints geltenden ET24, sowie deren dazugehörige Minima, 
Maxima und Standardabweichung zu berechnen. Der Wertebereich (MaxET24 –  



133

MinET24) innerhalb des Footprints wird mit ET24 ins Verhältnis (=     Wertebereich     ____________     ET24   ) gesetzt.  
Die Untersuchungen ergeben einen signifikanten Zusammenhang zwischen der EBS 
und diesem Verhältnis, d.h. bei einem Wert von > 0,45 innerhalb des Footprints liegt 
der Fehler der Energiebilanzschließung außerhalb des Gütekriteriums von ±10 %. 
An den Tagen 20. Mai und 29. Mai 2009 liegt der Footprint teilweise außerhalb des 
Ökosystems. Daher ist die Messung ungültig und der Fehler der EBS kann darauf 
zurückgeführt werden. Für den 21.06. liegt ebenfalls eine nicht ausreichend geschlos-
sene Energiebilanz vor. Hier wird das Kriterium des homogenen Messuntergrundes 
nicht durch die Ökosystemgrenze verletzt, sondern aufgrund von unterschiedlichem 
ET-Verhalten des Untergrundes. Dies wiederum lässt auf unterschiedliche Pflan-
zenwachstumsstadien schließen, die in diesem Fall die Heterogenität und daher die 
ungeschlossene Energiebilanz erklären.

Tabelle 5‑5: Innerhalb des jeweiligen Footprints ermittelte deskriptive Statistik für ET24 im Jahr 2009. Fettgedruckt 
sind die Messungen der Tage, an denen der Fehler der EBS außerhalb des Gütekriteriums von ±10 % liegt.

Datum EBS-
Fehler R²

MaxET24 –
MinET24
in mm

ET24, Footprint
in mm

ET24 Stdabw 
in mm

Wertebereich
/

ET24

20.05.2009 18,8% 0,972 1,332 2,631 0,291 0,506
29.05.2009 12,3% 0,927 4,602 10,158 1,215 0,453
05.06.2009 0% 0,947 1,168 3,179 0,303 0,367
21.06.2009 17,4% 0,912 2,927 4,529 0,899 0,646
30.06.2009 5,2% 0,954 0,587 5,934 0,161 0,099
07.07.2009 9,4% 0,943 0,394 4,881 0,141 0,081
16.07.2009 0% 0,923 1,347 4,792 0,392 0,281
23.07.2009 8,2% 0,945 1,214 4,311 0,371 0,282
01.08.2009 8,7% 0,977 0,875 5,466 0,263 0,160
08.08.2009 5,1% 0,979 0,646 6,34 0,205 0,102
02.09.2009 9,6% 0,969 0,420 5,171 0,104 0,081

 Quelle: Eigene Berechnung

Tabelle 5‑6: Innerhalb des jeweiligen Footprints ermittelten deskriptiven Statistik für ET24 für das Jahr 2010. Fett‑
gedruckt sind die Messungen der Tage, an denen der Fehler der EBS außerhalb des Gütekriteriums von ±10 %  
liegt.

Datum EBS-
Fehler R²

MaxET24 –
MinET24
in mm

ET24, 

Footprint
in mm

ET24
Stdabw 
in mm

Wertebereich/
ET24

08.06.2010 5,5% 0,982 0,836 1,868 0,216 0,448
17.06.2010 1,6% 0,986 0,392 3,013 0,100 0,130
24.06.2010 22,2% 0,976 3,272 6,568 1,015 0,498
03.07.2010 8,3% 0,964 1,430 5,607 0,394 0,255
10.07.2010 13,3% 0,937 7,624 9,174 1,905 0,831
23.10.2010 7,5% 0,950 0,692 6,241 0,182 0,111

 Quelle: Eigene Berechnung
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Abbildung 5‑7: Darstellungen des Footprints an Tagen für die Landsatszenen im Jahr 2009 verfügbar waren, sowie 
Streudiagramme der EBS aus gültigen mikrometeorologischen Messungen.

Quelle: Eigene Darstellung



135

Abbildung 5‑8: Darstellungen des Footprints an Tagen für die Landsatszenen im Jahr 2009 verfügbar waren, sowie 
Streudiagramme der EBS aus gültigen mikrometeorologischen Messungen.

135
Quelle: Eigene Darstellung
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Abbildung 5‑9: Darstellungen des Footprints an Tagen für die Landsatszenen im Jahr 2010 verfügbar waren, sowie 
Streudiagramme der EBS aus gültigen mikrometeorologischen Messungen.
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Der für das Jahr 2009 festgestellte Zusammenhang besteht in den Messungen aus 
dem Jahr 2010 ebenfalls. Verwendet man die Footprint-Illustration aus Abbildung 5-9 
bei der Interpretation der Werte aus Tabelle 5-6, dann wird der 24.06. aufgrund der 
Erstreckung des Footprints über die Ökosystemgrenzen hinaus als ungültig deklariert. 
Am 03. Juli liegt ein ähnlicher Footprint wie am 10. Juli vor, dennoch liegt für Letz teren 
der Fehler der EBS außerhalb des gewählten Gütekriteriums. Dies kann anhand der 
oben beschriebenen Zusammenhänge durch die heterogene Bewirtschaftung erklärt 
werden, welche durch die visuelle Interpretation bestätigt werden kann. 

Die Ergebnisse weisen darauf hin, dass bei der Qualitätssicherung zusätz lich zur 
Überprüfung der gültigen Windrichtungen bzw. der Lage des Footprints innerhalb 
des zu untersuchenden Ökosystems, die Heterogenität in der Bewirtschaftung bzw. 
im Pfl anzenwachstum berücksichtigt werden müssen. Diese Faktoren können in der 
vorliegenden Arbeit nur mit Hilfe von Satellitendaten ermitt elt werden, deren tem-
poräre Aufl ösung nicht genügt, um eine optimale Qualitätssicherung durchzuführen. 
Aus diesem Grund können nicht alle Messungen nach der Gültigkeit des Footprints 
bewertet werden.

Um die Auswirkungen der unterschiedlichen Quellfl ächen der Energiebilanz-
komponenten (siehe Abbildung 4-6) zu bewerten, wird eine EBS der Energiebilanz-
komponenten aus der Landsat-Modellierung durchgeführt. Hierfür werden die mit 

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑9: Fortsetzung
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Hilfe von Landsatdaten modellierten Werte der Strahlungsbilanz und des Boden-
wärmestroms am Pixel der Messstation verwendet. Verglichen werden diese mit 
dem Mitt elwert der turbulenten Wärmeströme (H und LvE) innerhalb des jeweils 
gültigen Footprints.

Auf diese Weise wird eine Vergleichbarkeit mit den tatsächlichen Messbedin-
gungen geschaff en (vgl. Kapitel 4.1.1), da RN und G am Pixel des Messturms mit 
den turbulenten Wärmeströmen der Pixel innerhalb des Footprints verwendet 
werden. Die Ergebnisse der EBS von 2009 und 2010 sind in Abbildung 5-10 dar-
gestellt. Vergleicht man das Ergebnis von 2009 (96,2 %) mit der EBS der Eddy-
Kovarianz-Station (90,8 %, vgl. Abbildung 5-6), kann ein Teil der scheinbar un-

Abbildung 5‑10: Energiebilanzschließung auf Grundlage der SEBAL Modellierung mit Landsat‑Daten unter 
Berücksichtigung des Footprints für das Jahr 2009 (oben) und 2010 (unten). Hinweis: Achsenabschnitte der 
Regressionsgeraden nicht signifi kant.

Quelle: Eigene Darstellung
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geschlossenen EBS im Jahr 2009 durch den Einfluss der unterschiedlichen Quell-
gebiete erklärt werden. Für das Jahr 2010 fällt die Differenz nicht so deutlich aus 
wie im Jahr 2009. Hier stehen der EBS aus Landsatdaten von 102,4 % ein Wert von 
97,5 % für die Eddy-Kovarianz-Station gegenüber. Im Jahr 2010 wirkt sich die Än-
derung der Instrumentenhöhe (siehe Kapitel 4.1.1) und die damit zusammenhän-
gende Vergrößerung des Footprints positiv auf die Energiebilanzschließung aus. 

5.2 Modellierung der Energiebilanzkomponenten und 
 der tatsächlichen Evapotranspiration

Die Modellierung der Energiebilanzkomponenten in diesem Kapitel erfolgt unter 
Verwendung des in Kapitel 3.4 vorgestellten Residualansatzes SEBAL. Für diese 
Untersuchungen wird der neu entwickelte Bodenwärmestromansatz noch nicht 
verwendet. Diese Ergebnisse werden später im Kapitel 5.4 vorgestellt und bewertet. 
Bevor im nachfolgenden Kapitel (5.2.2) die räumliche Verteilung der ET im Untersu-
chungsgebiet innerhalb des Zeitraums 2009 bis 2011 vorgestellt wird, erfolgt zunächst 
die Bewertung der Güte der Modellierung der Energiebilanzkomponenten sowie 
ETa. Wie bereits in Kapitel 3.6 vorgestellt gibt es unterschiedliche Empfehlungen für 
die Vorgehensweise bei der Validierung, die sich nach der zu validierender Variable 
richten. Zur Verbesserung des Leseflusses werden die Gütemaße, die zur Validierung 
in diesem Kapitel eingesetzt werden in Tabelle 5-7 aufgeführt.

Tabelle 5‑7: Übersicht über die verwendeten Gütemaße bzw. Techniken zur Validierung der Bodenfeuchteprodukte.
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Quelle: Eigene Erhebung
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5.2.1  Bewertung der Modellergebnisse des Residualansatzes

Ein wesentliches Ziel der vorliegenden Arbeit, ist eine ganzheitliche Analyse sämtli-
cher zur Berechnung der tatsächlichen Evapotranspiration benötigten Energiebilanz-
komponenten und bildet daher den Schwerpunkt der folgenden Untersuchungen. 
Um eine Einschätz ung der modellierten Energiebilanzkomponenten hinsichtlich ihrer 
Genauigkeit zu erhalten, werden die vier gemessenen Energiebilanzkomponenten 
für die Jahre 2009  –  2011 mit den Messungen der mikrometeorologischen Station 
verglichen. Abschließend erfolgt ein Vergleich der aus der Energiebilanz abgeleiteten 
tatsächlichen ET-Werte. 

Abbildung 5‑11: Streudiagramme der modellierten und gemessenen Strahlungsbilanz für die Jahre 2009 – 2011, 
sowie des Gesamtzeitraums 2009 – 2010 (grau).

Quelle: Eigene Darstellung
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Die unter Verwendung des Residualansatzes modellierte Strahlungsbilanz zeigt 
für den Punktvergleich am Ort der mikrometeorologischen Station die höchste Über-
einstimmung aller Energiebilanzkomponenten mit den Messwerten (vgl. Abbildung 
5-11). Dies kann zum einen durch geringe rRMSE von unter 0,2 belegt werden, als 
auch durch die hohen Werte der NSE (> 0,5) sowie dem Determinationskoeffizienten 
(R² > 0,75). Die hohe Modellgüte zeigt sich sowohl in der Analyse der Einzeljahre, 
als auch in der Beurteilung des Zeitraums in denen die Untersuchungsfelder einen 
Baumwollbestand aufwiesen (2009 und 2010, siehe 4.2.4). Die statistischen Parameter 
zur Beurteilung der Modellgüte deuten in diesen Jahren allesamt auf eine sehr gute 
Vorhersagekraft für die Strahlungsbilanzkomponente hin. Eine Ausnahme bildet das 
Jahr 2011, in dem bekanntlich die untersuchten Felder eine andere dominierende 
Landnutzung mit geringerer Homogenität des modellierten Pixels aufwiesen (vgl. 
4.2.4). In diesem Jahr kann für die Strahlungsbilanz eine insgesamt nur ausreichende 
Vorhersagekraft festgestellt werden. Hiermit bestätigen die Erkenntnisse aus den 
Untersuchungen dieser kurzen Zeitreihe im Wesentlichen die Ergebnisse der Studie 
von Hong et al. (2014). Aus diesem Grund wird die geringe Modellgüte der Strah-
lungsbilanz des Jahres 2011 auf die Tatsache zurückgeführt, dass die gemessenen 
RN-Werte die Umgebungsverhältnisse nicht hinreichend repräsentieren.

Im Gegensatz zur hohen Modellgüte der Strahlungsbilanz stehen hohe relative 
Modellfehler (rRMSE > 0,4), niedrige Determinationskoeffizienten (R² < 0,25), sowie 
negative NSE-Werte beim Vergleich der Ergebnisse für den Bodenwärmestrom (Ab-
bildung 5-12). Anhand dieser Gütemaße kann eine nur unzureichende Modellgüte des 
modellierten Bodenwärmestroms festgestellt werden. Hier zeigt sich, analog zu RN, 
ebenfalls ein Unterschied für die Modellergebnisse im Jahr 2011. Während in den Jah-
ren mit Baumwollbestand (2009 – 2010) ähnliche Werte ermittelt werden, ändert sich 
für das Jahr 2011 die Einschätzung der Modellgüte. Zwar werden auch hier überwie-
gend unzureichende Güteparameter bestimmt, es kommt jedoch zu einer deutlichen 
Verringerung des Modellfehlers. Unter Beachtung des empirischen Charakters der 
Formel für die Abschätzung der Bodenwärmekomponente (3.4.2) muss grundsätzlich 
von einem starken Zusammenhang zwischen den Modellergebnissen für G und RN 
ausgegangen werden. Daher erscheint eine Verbesserung der Vorhersagekraft der 
Energiebilanzkomponente G, bei gleichzeitiger Verschlechterung der Modellgüte für 
RN im Jahr 2011 als eher unwahrscheinlich. Belegt wird diese Annahme zudem durch 
den unzureichenden Wert des Bestimmtheitsmaßes, wie auch der Feststellung eines 
nicht signifikanten Zusammenhangs der beiden Zufallsstichproben (gemessener und 
modellierter Bodenwärmestrom). Für das Jahr 2011 kann, innerhalb des vorgegebenen 
Signifikanzniveaus von α = 0,05 (vgl. Kapitel 3.6), kein Zusammenhang zwischen 
Mess- und Modellwert festgestellt werden (vgl. Tabelle 5-8). 

Anders als bei der Strahlungsbilanz und dem Bodenwärmestrom, ist bei der Be-
urteilung der Güte der Modellierungsergebnisse für die turbulenten Energiebilanz-
komponenten (H und LvE) der Einfluss der Datenkorrektur bzw. Qualitätskontrolle 
zu berücksichtigen. Die Messungen an der Eddy-Kovarianz-Station unterlagen den 
bereits beschriebenen Einschränkungen, weshalb bei der Modellvalidierung nur 
auf einen reduzierten Datensatz an beobachteten Messwerten zurückgegriffen wer-
den konnte. Daher können in einem ersten Vergleich nur 20 (2009), 16 (2010) bzw.  
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12 (2011) gültige Datenpaare miteinander verglichen werden (Abbildung 5-13). Bei 
den übrigen Datenpaaren wurden entweder keine Daten aufgezeichnet oder es lagen 
ungültige Messbedingungen vor. Für einen weiteren Vergleich (siehe Abbildung 
5-14) werden die Ergebnisse der Datenlückenschließung aus der multiplen linearen 
Regression (HMLR) herangezogen. Auf diese Weise kann die Messgrundlage, auf 
der die Modellvalidierung basiert, für alle Energiebilanzkomponenten einheitlich 
gestaltet werden, d.h. für das Jahr 2009 stehen demnach 48, im Jahr 2010 63 und im 
Jahr 2011 25 Tage für die Modellergebnisbewertung zur Verfügung. Die Ergebnisse 
der Qualitätsbewertung für den fühlbaren Wärmestrom (Abbildung 5-13) zeigen die 

Abbildung 5‑12: Streudiagramme des modellierten und gemessenen Bodenwärmestroms für die Jahre 2009 – 
2011, sowie des Gesamtzeitraums 2009 – 2010 (grau).

Quelle: Eigene Darstellung
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Notwendigkeit für die Berücksichtigung der Qualitätskontrolle für die mikrometeo-
rologischen Messungen. Nur so ist ein objektiver Vergleich zwischen den Messwerten 
und den Modellergebnissen durchführbar. 

Die Tage an denen aufgrund der Qualitätskriterien die gemessenen Werte des fühlba-
ren Wärmestroms ungültig sind, weisen einen deutlich höheren Modellfehler als unter 
gültigen Bedingungen auf. In allen Fällen ist der RMSE mehr als doppelt so hoch und 
auch die Vorhersagekraft ist unzureichend. Anhand der Defi nition bzw. Spezifi kationen 
der Qualitätskontrolle ist ein solcher Vergleich hinsichtlich einer Güteeinschätz ung nicht 
zulässig, da die Vergleichswerte aus ungültigen Messungen stammen. An dieser Stelle 

Abbildung 5‑13: Streudiagramme des modellierten und gemessenen fühlbareren Wärmestroms der Jahre 
2009 – 2011, sowie des Gesamtzeitraums 2009 – 2010 (grau). Illustration des Einfl usses der Qualitätsanalyse auf 
die Validierung durch Unterscheidung zwischen gültigen (o) und ungültigen Messbedingungen (x).

Quelle: Eigene Darstellung
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soll, wie bereits erwähnt, lediglich die Bedeutung der Qualitätskontrolle verdeutlicht 
werden. Zur Einschätz ung der Modellgüte werden die ungültigen Messungen bzw. 
der Vergleich zwischen gültigen und ungültigen Bedingungen nicht herangezogen. 
Die Modellgüte des fühlbaren Wärmestroms in den Jahren 2009 – 2010 kann anhand 
der herangezogenen Gütemaße als ausreichend bis gut beurteilt werden. Die relativen 
Modellfehler von 20,1 % bzw. 18,9 % bilden zusammen mit dem NSE 0,316 und 0,153 
die Grundlage zu dieser Einschätz ung (Abbildung 5-13). 

Für den Modellierungszeitraum 2009 – 2010 zeigen sämtliche Gütemaße eine 
ausreichend gute Modellgüte an (R²= 0,36; NSE  =  0,251; rRMSE = 0,178), während im 
Jahr 2011 sowohl der Modellfehler als auch die Vorhersagekraft auf eine schwache 
bis unzureichende Modellgüte hindeuten (R²= 0,333; NSE < 0; rRMSE = 0,443). 

Abbildung 5‑14: Streudiagramm des modellierten fühlbaren Wärmestroms und der Messzeitreihen mit geschlos‑
senen Datenlücken der Jahre 2009 – 2011 sowie Gesamtzeitraum 2009 – 2010 (grau).

Quelle: Eigene Darstellung
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Eine ähnliche Einschätz ung ergibt sich bei Betrachtung des Vergleichs mit er-
gänzten Datensätz en (Abbildung 5-14) wobei die Qualitätsparameter ähnliche Wer-
tebereiche aufweisen. Im Jahr 2011 zeigt sich durch den verkürzten Messzeitraum 
(April bis Juni 2011), auch eine signifi kant schlechtere Modellgüte des fühlbaren 
Wärmestroms. Trotz  eines erhöhten Determinationskoeffi  zienten (R²= 0,503), ergibt 
sich durch die Verschlechterung der NSE (NSE  < 0) beziehungsweise der rRMSE 
Werte (rRMSE = 0,467) eine unzureichende Vorhersagkraft für diese Energiebilanz-
komponente, im Gegensatz  zu den Jahren 2009 und 2010 in denen eine ausreichend 
gute Modellgüte vorliegt (R²> 0,4; NSE < 0,3; rRMSE > 0,15). 

Abbildung 5‑15: Streudiagramme des modellierten und gemessenen latenten Wärmestroms der Jahre 2009 – 
2011, sowie des Gesamtzeitraums 2009 – 2010 (grau). Illustration des Einfl usses der Qualitätsanalyse auf die 
Validierung durch Unterscheidung zwischen gültigen (o) und ungültigen Messbedingungen (x).

Quelle: Eigene Darstellung
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Beim Vergleich der gemessenen latenten Wärmeströme mit den modellierten 
Werten (Abbildung 5-15) ergibt sich für die gültigen Messzeitpunkte im Durch-
schnitt  eine gute Qualität der Modellergebnisse. In den Jahren mit Baumwollbe-
stand wird eine hohe Modelleffi  zienz (NSE = 0,684 in 2009, bzw. 0,568 in 2010) bei 
gleichzeitig geringen relativen Modellfehlern (rRMSE < 0,2) ermitt elt. Im Jahr 2011 
zeigt sich eine ausreichende bis schwache Modellgüte. Ähnlich dem fühlbaren Wär-
mestroms weichen die Modellergebnisse an Tagen mit ungültigen Messbedingun-
gen um mehr als doppelt so viel von den gemessenen Werten ab, als unter gültigen 
Bedingungen. An dieser Stelle sei noch einmal darauf hingewiesen, dass die hohen 
Abweichungen für ungültige Messbedingungen, durch die Eddy-Kovarianz-Theo-

Abbildung 5‑16: Streudiagramme des gemessenen und modellierten latenten Wärmestroms der Jahre 
2009 – 2011, sowie des Gesamtzeitraums 2009 – 2010 (grau). Datengrundlage bilden die Messzeitreihen nach 
Datenlückenschließung.

Quelle: Eigene Darstellung
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rie impliziert, zu erwarten waren und daher nicht zur Beurteilung der Modellgüte 
herangezogen werden. 

Die bisherigen Erkenntnisse aus den Gütebeurteilungen für die anderen Ener-
giebilanzkomponenten legten bereits die Annahme nahe, dass die Modellgüte für 
den latenten Wärmestrom im Jahr 2011 unzureichend ist und ähnlich den anderen 
Komponenten diesen Jahres eine schwache Modellgüte anzeigt. Bei ähnlichen ab-
soluten Modellfehlern unterschieden sich jedoch die weiteren Gütemaße wie R², 
NSE und rRMSE im Jahr 2011 deutlich von denen aus den Vorjahren (R² = 0,138; 
NSE < 0; rRMSE = 0,377). Durch Hinzunahme der gefüllten Datensätz e für die Beur-
teilung der Modellgüte (Abbildung 5-16) ergibt sich für das Jahr 2009 eine leichte 

Abbildung 5‑17: Vergleich der ET‑Tagessummen von Modellierung und Messung ET‑Werte der mikrometeorolo‑
gischen Station der Jahre mit Baumwollbestand 2009 – 2010.

Quelle: Eigene Darstellung
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Verschlechterung der Modellgüte (R² = 0,554; NSE = 0,36; rRMSE = 0,231), während 
die Einschätz ungen aus dem Vergleich mit den gültigen Messungen (Abbildung 
5-15) für 2010 und 2011 auch für den vervollständigten Datensatz  bestätigt werden 
(R² > 0,5; NSE < 0,25; rRMSE < 0,35). Die Gütemaße für den Zeitraum 2009 und 2010 
zeigen erneut eine noch überwiegend als gut zu beurteilende Modellgüte an, wo-
hingegen die Güte für den latenten Wärmestrom in 2011 erneut als unzureichend 
bewertet wird. 

Die bisher gewonnenen Erkenntnisse über die Modellgüte des latenten Wärme-
stroms lassen eine ausreichend gute Übereinstimmung zwischen modellierten und 
gemessenen Tagessummen der tatsächlichen Evapotranspiration erwarten, da der 
für diesen Prozess maßgebliche Parameter der latente Wärmestrom ist. Aufgrund 
der unvollständigen saisonalen Zeitreihe des Jahres 2011, sowie der unzureichenden 
Modellgüte, wird an dieser Stelle der Vergleich der täglichen Evapotranspiration auf 
die Jahre 2009 und 2010 beschränkt. Darüber hinaus genügen die Erkenntnisse aus 
der bisherigen Modellgütebeurteilung für das Modelljahr 2011 für eine abschlie-
ßende Bewertung der Modellgüte dieses Jahres. Die Streudiagramme in Abbildung 
5-17 zeigen, dass für die Jahre 2009 und 2010 eine ausreichend hohe Modelleffi  zienz 
(NSE = 0,481) erreicht wird, analog zu den Ergebnissen beim Vergleich des latenten 
Wärmestroms. Für das Jahr 2011 kann solch eine Analyse nicht durchgeführt wer-
den, da ab Mitt e Juni ausschließlich ungültigen Messungen vorlagen. Mit Hilfe der 
Summenlinienkurven aus Abbildung 5-18, können die Bereiche im Streudiagramm, 
die auf Über- bzw. Unterschätz ungen hindeuten, dem Beginn bzw. Ende der Vege-
tationsperiode zugeordnet werden. Die Wertebereiche der Fehleinschätz ungen sind 

Tabelle 5‑8: Deskriptive Statistik der Energiebilanzkomponenten und der ET24 für die Jahre 2009, 2010 
(Landnutzung: Baumwolle) und 2011 (Landnutzung: Winterweizen). Nicht signifi kante Zusammenhänge sind fett 
geschrieben. Qualitätscodierung: grün<sehr gut, gelb<gut, rot<schwach.

Quelle: Eigene Darstellung



149

im Jahr 2010 Modellgüte (RMSE = 1,92 mm) größer als 2009 (RMSE = 1,51 mm), worauf 
ebenfalls bereits die Summenlinien hindeuteten. Insgesamt kann die Modellierung 
der täglichen tatsächlichen Evapotranspiration mit ausreichend bis gut bewertetet 
werden. Die Abweichung der modellierten saisonalen Verdunstungsmengen von den 
gemessenen lassen sich nicht nur durch die ungeschlossene Energiebilanz erklären. 
Die damit zusammenhängende Unterschätz ung des latenten Wärmestroms würde 
nämlich zu einer Steigerung der gemessenen Verdunstungsmenge führen, welche 
den Modellfehler erhöhen würde. Eine mögliche Erklärung hierfür ist die Unsicher-
heit bei der Ermitt lung der Energiebilanzkomponente des Bodenwärmestroms, die 
bereits in ein Kapitel 3.4.2 vorgestellt und welche durch die Modellgütebeurteilung 
im Wesentlichen bestätigt wird. In der Bewässerungslandwirtschaft Khorezms wird 
gerade zu Saisonbeginn viel Wasser auf die Felder gebracht, was bei unbewachsenen 
Böden dazu führt, dass ein Großteil der verfügbaren Energie aufgrund der erhöhten 
Wärmeleitfähigkeit in den Boden eingeleitet wird. 

Dies kann durch den empirischen Zusammenhang nicht hinreichend genau nach-
gebildet werden (Allen et al., 2007b), so dass der als Energiebilanzresiduum bestimmte 
latente Wärmestrom in der ersten Saisonhälfte niedriger ist als er durch das Resi-
dualmodell ermitt elt werden kann. Tasumi (2003) empfi ehlt hierfür die Verwendung 
eines LAI-Schwellenwertabhängigen Berechnungsansatz es des Bodenwärmestroms, 
der den Wärmetransport auf kaum bewachsenen Flächen berücksichtigt. Die Tabelle 
5-8 vermitt elt einen zusammenfassenden Überblick über die Modellierungsgüte der 
einzelnen Modellkomponenten in den drei untersuchten Jahren.

Die in Abbildung 5-18 dargestellten Summenlinien der ET-Tagessummen zeigen 
eine Überschätz ung der Evapotranspiration des Modells zu Beginn des beobachteten 
Zeitraums (bis etwa August) und eine Unterschätz ung zum Ende der Zeitreihe. Die 

Abbildung 5‑18: Saisonal kumulierte ET‑Tagessummen der interpolierten, modellierten und aus mikrometeorolo‑
gischen Messungen abgeleiteten Werte der täglichen ETa der Jahre mit vollständiger Messreihe (2009 und 2010).

Quelle: Eigene Darstellung
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Interpretation der ET-Tagessummen anhand der saisonalen Summenlinien deutet 
darauf hin, dass die Gesamtverdunstungsmenge über eine Saison zu 0,9 % (2009) bzw. 
2,6 % (2010) unterschätzt wird. Berücksichtigt man die Erkenntnisse aus der Ener-
giebilanzschließung (5.1.4), dass die turbulenten Wärmeströme ca. 5 % unterschätzt 
werden, bedeutet das eine potentielle Vergrößerung der modellseitigen Unterschät-
zung um etwa diesen Betrag.

Die im Rahmen dieser Arbeit gewonnen Erkenntnisse sind vergleichbar mit den 
Erkenntnissen aus ähnlichen SEBAL Vergleichsstudien (z.B. Ruhoff et al., 2012; Singh 
et al., 2008; Teixeira et al., 2009; Jacob et al., 2002). Diese Studien beschränken sich 
bei der Modellbewertung im Wesentlichen auf die beiden Gütemaße R² und RMSE, 
weshalb diese im Folgenden als Vergleichsgrößen zitiert werden. Außerdem unter-
scheiden sie sich hinsichtlich der Datengrundlage und sind daher nur bedingt mit der 
im Rahmen der vorliegenden Arbeit durchgeführten umfangreichen Untersuchung 
der Modellgenauigkeit vergleichbar. So basiert lediglich die Studie von Ruhoff et 
al. (2012) auf vergleichbaren Datenmengen, d.h. auf 28 MODIS-Szenen und Eddy-
Kovarianz-Daten als Validierungswerte. Die Studien von Teixeira et al. (2009) und 
Singh et al. (2008) basieren auf 10 bzw. 7 Landsat-Szenen während die Studie von 
Jacob et al. (2002) sich auf 7 flugzeuggestützte Aufnahmen beruft. 

Sämtliche der erwähnten Studien identifizieren RN als Komponente mit der höchs-
ten Modellgüte, dabei liegt R² im Mittel bei 0,86 und der RMSE von 38 W/m² (vgl. 
Tabelle 5-9).  Die im Rahmen der vorliegenden Arbeit erhobenen und in Tabelle 5-8 
aufgeführten Werte der Gütemaße für 2009 und 2010 (R² ≈ 0,92 bzw. RMSE ≈ 30 W/
m²) bestätigen diese Erkenntnisse. Auch bei den übrigen Energiebilanzkomponenten 
kommen die genannten Autoren in ihren Studien zu ähnlichen Einschätzungen (vgl. 
Tabelle 5-9). Demnach werden für H mittlere Gütemaße von 0,52 (R²) und 62 W/m² 
(RMSE) erzielt. Für die Komponente LvE werden geringfügig bessere Gütemaße 
ermittelt mit 0,74 (R²) und 63 W/m² (RMSE). Hong et al. (2014) kamen zu ähnlichen 
Unterschieden in der Modellgüte für H und LvE und schlussfolgern daraus, dass 
der fühlbare Wärmestrom in SEBAL vorsätzlich fehlerhaft ist, um einen fehlerfreien 
latenten Wärmestrom zu ermitteln und sich H daher nicht zur Kalibration des Mo-
dells eignet. Aufgrund der bessern Modellgüte von LVE im Vergleich zu H liegt diese 
Vermutung auch in der vorliegenden Arbeit nahe. Die Modellergebnisse der Jahre 
2009 und 2011 jeweils zu Saisonbeginn widersprechen dieser Vermutung jedoch, 
da die Unterschätzungen von H hier zu Überschätzungen von LvE führen. Für G 
stellen, bis auf Teixeira et al. (2009; R²= 0,81 und RMSE=13,3 W/m²), alle Studien eine 
unzureichende Modellgüte fest. Die mittleren Gütemaße von 0,33 (R²) und 55 W/m² 
(RMSE) für G werden dabei meist durch die empirische Ableitung der Bodenwär-
mestromkomponente begründet (vgl. Ruhoff et al., 2012; Singh et al., 2008 und Jacob 
et al., 2002). Eine Untersuchung der ET24 Modellgüte wurde von Ruhoff et al. (2012) 
und Singh et al. (2008) durchgeführt, mit Gütemaßen von R² = 0,64 bzw. 0,72 und 
RMSE = 0,72 mm/d bzw. 1,04 mm/d wird die Modellgüte ähnlich gut eingeschätzt, 
wie bei der vorliegenden Arbeit (R² = 0,55 und RMSE=1,72 mm/d).

Trotz der unterschiedlichen Datengrundlage und Untersuchungsgebiete liegen 
die in der vorliegenden Arbeit erzielten Ergebnisse der Modellgütebeuurteilung in 
einem vergleichbaren Bereich mit anderen Studien, so dass die Identifizierung von 
G als unzureichend genau modelliertere Energiebilanzkomponente unterstützt wird.
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5.2.2  Ergebnisse und Diskussion

Eine erste Bewertung der räumlichen Verteilung anhand der Ergebnisse der Modellie-
rung der Energiebilanzkomponenten (RN, LE, H und G) sowie der aus dem latenten 
Wärmestrom abgeleiteten ET24 erfolgt exemplarisch für ausgewählte charakteristische 
Modelltage, die in den Abbildung 5-19 und Abbildung 5-20 dargestellt sind. 

Ausgewählt wurden Tage an denen eine flächendeckende Modellierung (100%) 
des Gebiets existierte und die innerhalb charakteristischer Perioden der Bewässe-
rungssaison liegen (siehe Abbildung 5-28 oder Tabelle 5-15). Demnach ist der 24. 
April charakteristisch für ausgewachsenen Winterweizen vor der Bewässerung. 
Baumwoll- und Reisflächen tragen hier noch nicht zur Gebietsverdunstung bei. Der 
13. Mai ist ein Modelltag der durch bereits stattgefundene oder unmittelbar bevor-
stehende Bewässerung von Winterweizen geprägt ist. Die Tage 05. Juni und 22. Juli 
stellen die ET-Situation vor bzw. nach der Hauptbewässerungsperiode für Baumwolle 
und Reis dar. Die Karten für den 2. und 29. September bilden die Situation nach der 
letzten Bewässerung bzw. kurz vor der Ernte ab. 

Anhand der Abbildung 5-19 und Abbildung 5-20 kann in Mai und Juli eine Zu-
nahme der Werte des latenten Wärmestroms bzw. eine Reduktion der Werte des 
fühlbaren Wärmestroms identifiziert werden. Dieser steht in engem Zusammenhang 
mit den Bewässerungsphasen für Weizen im Mai und Reis und Baumwolle im Juli. 
Außerdem lässt sich der Einfluss der Landnutzung beim Vergleich der Verdunstungs-
muster aus Mai und Juli lokalisieren. Die erhöhten ETa Werte treten besonders im 
nördlichen Teil des Untersuchungsgebiets (Rayon Gurlen) auf, da hier traditionell 
ein intensiver Reisanbau stattfindet (Conrad, 2006). Außerdem treten im Süden von 
Khorezm hohe ET Werte auf. Diese sind auf den Ulukshurkul-See zurückzuführen, 
der sich bis über die Grenze zu Turkmenistan erstreckt und das ET-Muster der süd-
lichen Wüstenrandzone in zwei Teile separiert.

Tabelle 5‑9: Gütemaße vergleichbarer Studien.

1

Ruhoff et al. 

(2012)

Singh et al. 

(2008)

Jacob et al. 

(2002)

Teixeira et al. 

(2009)
Mittelwert

R² RMSE R² RMSE R² RMSE R² RMSE R² RMSE

RN 0,83
47,21

W/m²
0,76

65,24

W/m²
0,91

21,05

W/m²
0,94

17,52

W/m²
0,86

37,75

W/m²

G 0,44
41,85

W/m²
0,05

79,85

W/m²
0,52

44,35

W/m²
0,81

13,32

W/m²
0,33

55,35

W/m²

H 0,52
38,45

W/m²
0,23

108,56

W/m²
0,51

58,65

W/m²
0,83

42,15

W/m²
0,52

61,95

W/m²

LvE 0,62
70,25

W/m²
- - 0,67

84,77

W/m²
0,93

34,28

W/m²
0,74

63,1

W/m²

ET24 0,64
0,72

mm/d
0,72

1,04

mm/d
- - - - 0,68

0,88

mm/d

 Quelle: Eigene Berechnung
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Abbildung 5‑21: Modellergebnisse der saisonal kumulierten ETa im Untersuchungszeitraum 2009 – 2011.

Quelle: Eigene Darstellung

Gesamtjahr Vegetationsperiode

Jahr geplant in km³ tatsächlich in km³ in % geplant in km³ tatsächlich in km³ in %

2009 4,67 3,94 84,36 3,59 3,70 103,03

2010 4,90 4,34 88,54 3,57 4,00 112,04

2011 4,63 2,90 62,74 3,59 2,05 56,97
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Die Abbildung 5-21 zeigt die räumlich expliziten Modellergebnisse der saisonalen 
tatsächlichen Evapotranspiration für die Jahre 2009 bis 2011. Anhand der Farbskalie-
rung der ETa-Werte in Abbildung 5-21 können räumliche Verteilungen und Muster 
erkannt werden. Relativ geringe Verdunstungsmengen werden über den Siedlungs-
flächen und in den Wüstenregionen am südlichen Rand des Untersuchungsgebiets 
erreicht. Im Norden des Untersuchungsgebietes werden in allen Untersuchungsjah-
ren hohe Verdunstungsmengen modelliert. In den nördlichen Regionen wird, u.a. 
bedingt durch eine gute Anbindung an die Bewässerungsinfrastruktur, traditionell 
viel Reis angebaut. 

Die Bewertung der Ergebnisse der saisonalen ET erfolgt anhand der ins Bewässe-
rungssystem eingeleitete Wassermengen (Tabelle 5-10). Üblicherweise wird genauso 
viel bzw. mehr Wasser entnommen als von administrativer Seite zulässig (Entnah-
meverhältnis ≈ 100 %, SIS ICWC, 2012). Kommt es zu niedrigeren Einleitungsraten, 
wie beispielsweise im Jahr 2011, deutet dies auf ein unzureichendes Wasserdargebot 
hin und kann als Indikator für potentielle hydrologische Dürren39 bzw. Ernteausfälle 
angesehen werden. 

Die Differenz zwischen geplanter und tatsächlicher ganzjähriger Einleitungsrate 
in den Jahren 2009 und 2010 resultiert aus dem Umstand, dass im jeweiligen Frühjahr 
(für die Salzauswaschung) nicht die benötigte Menge an Wasser bereitgestellt wer-
den konnte (SIS ICWC, 2012). Während der Vegetationsperiode dieser Jahre konnte 
das anfängliche Defizit überkompensiert werden (Entnahmeverhältnis >100 %). Im 
Jahr 2011 herrschte sowohl für das Gesamtjahr als auch während der Vegetations-
periode ein unzureichendes Entnahmeverhältnis, was auf eine hydrologische Dürre 
schließen lässt. Demnach kann für das Jahr 2010 eine überdurchschnittlich hohe 
Wasserverfügbarkeit beobachtet werden, wohingegen im Jahr 2011 nur eine insge-
samt unterdurchschnittliche Wasserverfügbarkeit vorlag. Das Bewässerungsjahr 2009  
ist geprägt, durch eine geringe Wasserverfügbarkeit zu Beginn der Bewässerungs-
saison.

Außerdem fällt auf, dass in Jahren mit hoher Wasserverfügbarkeit (2009 und 
2010) ein geringer Ost-West-Gradient zu erkennen ist, der in Jahren mit limitierter 
Wasserverfügbarkeit (2011) deutlicher hervortritt (Abbildung 5-21). Hier ist eine 

39 Hydrologische Dürre bedeutet, dass die Wasserreserven eines Gewässers für die Dauer ein definierten 
Periode unter einem festgelegten Schwellenwert liegen (Wilhite und Glantz, 1985).

Tabelle 5‑10: Geplante und tatsächlich ins Bewässerungssystem eingeleitete Wassermengen unterschieden nach 
Gesamtjahr und Vegetationsperiode.

Gesamtjahr Vegetationsperiode

Jahr geplant in km³ tatsächlich in km³ in % geplant in km³ tatsächlich in km³ in %

2009 4,67 3,94 84,36 3,59 3,70 103,03

2010 4,90 4,34 88,54 3,57 4,00 112,04

2011 4,63 2,90 62,74 3,59 2,05 56,97

 Quelle: SIS ICWC 2012
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Reduzierung der Verdunstungsmengen mit wachsendem Abstand des Ortes von 
den Wasserentnahmestellen zu beobachten. Besonders deutlich wird dies im Jahr 
2011. Hier werden im Westen des Untersuchungsgebiets überwiegend niedrige 
saisonalen ETa Mengen modelliert. Eine Gegenüberstellung der modellierten Ver-
dunstungsmengen und der Menge des eingeleiteten Bewässerungswasser (BWein) 
erfolgt in Tabelle 5-11.

Die Menge der saisonalen Verdunstung entspricht in den Jahren 2009 und 2010 
annährend (Verhältnis Summe ETa / BWein ≈ 100 %) der ins Bewässerungssystem 
eingeleiteten Wassermenge, wobei das Verhältnis im Jahr 2010 geringfügig über 
100 % liegt und 2011 sogar bei über 155 %. Letzteres kann durch die niedrigen 
Grundwasserflurabstände erklärt werden, die den kapillaren Aufstiegs des Grund-
wassers begünstigtem und so zu gesteigerten Beitragen an der Evapotranspiration 
führen.

Die unterschiedliche intraannuelle ET wird durch die Darstellung der monatli-
chen ET-Summen verdeutlicht (Abbildung 5-22). So sind beispielsweise die nied-
rigen April Verdunstungssummen der Jahre 2009 und 2010, im Vergleich zu 2011, 
durch das Ausbleiben bzw. die Reduzierung der Salzauswaschung zu erklären. In 
Jahren mit hoher Wasserverfügbarkeit werden hohe ETa Mittelwerte bzw. Summen 
modelliert und in Jahren mit eingeschränkter Wasserverfügbarkeit nehmen diese 
Werte ab. Das Verhältnis aus der Summe der saisonalen Evapotranspiration und 
der eingeleiteten Wassermenge kann hierbei als Indikator für die Einschätzung 
der Bewässerungssituation dienen. Betrachtet man den Zusammenhang über einen  
längeren Zeitraum (2003 – 2011, siehe Anhang C), so ist dieser statistisch signifi- 
kant. 

Die Abbildung 5-23 stellt die Häufigkeitsverteilungen der ETa-Modellergebnisse 
der drei Untersuchungsjahre dar. Die Histogramme weisen eine unimodale, links-
schiefe Häufigkeitsverteilung auf, die durch die hohen ETa-Raten der landwirtschaft-
lichen Flächen verursacht wird. Der leichte Anstieg der Häufigkeiten im unteren 
ET-Wertebereich stammt von den Flächen ohne landwirtschaftliche Nutzung. Je nach 
Häufigkeit der Flächen mit wasserintensiven Feldfrüchten (Baumwolle und Reis), 
verschiebt sich das Maximum hin zu der charakteristischen Verdunstungsmenge 
dieser Feldfrüchte (siehe Anhang D, Abbildung D-4), wie im Jahr 2010 beobachtet 
werden kann. 

Tabelle 5‑11: Deskriptive Statistik der saisonalen Evapotranspiration der Jahre 2009 bis 2011.

* Datenquelle: SIS ICWC

Jahr Min 
in mm

Max
in mm

Mittelwert
in mm

Varianz
in mm

Summe ETa
in km³

BWein
*

in km³
Summe ETa

BWein
 

2009 4,9 1250,5 676,4 194,6 3,534 3,702 0,955

2010 5.4 1372,3 790,6 224,4 4,146 3,997 1,037

2011 49,0 1041,9 606,6 173,5 3,184 2,047 1,555

 
Quelle: Eigene Erhebung
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Abbildung 5‑22: Monatliche Evapotranspiration im Zeitraum April bis Oktober von 2009 – 2011.

Quelle: Eigene Darstellung
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Die vergleichsweise hohe durchschnitt liche ETa des Jahres 2009 resultiert daraus, 
dass es nach dem vorangegangenen Dürrejahr 2008 und der immer noch geringen 
Wasserverfügbarkeit Anfang des Jahres 2009 zu einer extensiven Bewirtschaftung in 
der zweiten Jahreshälfte kam. Das später im Jahr verfügbarer Bewässerungswasser 
wurde ausschließlich für die Bewässerung der Baumwoll- und Reisfl ächen eingesetz t, 
was zu einem hohen Anteil an Reis und Weizen-Reis Anbaufl ächen in diesem Jahr 
führte (siehe Abbildung 4-8).

5.3 Validierung der Mikrowellenfernerkundungsprodukte

Um die Güte der aus Radar abgeleiteten Werte der Bodenfeuchte bewerten zu 
können, wurde im Jahr 2011 eine umfangreiche Feldkampagne zur Erhebung des 
In-situ-Bodenwassergehalts im Untersuchungsgebiet durchgeführt. Den regelmä-
ßigen Aufnahmen des Bodenwassergehalts gingen bodenspezifi sche Kalibrationen 
der verwendeten Sensorik voraus (Kapitel 5.3.3). Zusätz lich wurden die Textur der 
Böden sowie die geplanten Überfl ugzeiten der Satelliten ermitt elt. Es wurden zu 
jedem Überfl ugzeitpunkt zwei lokale Messmannschaften zur Messung des Boden-

Abbildung 5‑23: Histogramme der Verteilung der saisonalen Evapotranspiration Werte für die Jahre 2009 – 2011.

Quelle: Eigene Darstellung
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wassergehalts ausgesandt. Dadurch konnte gewährleistet werden, dass bei jedem 
Überflug auf mindestens zwei Testflächen gleichzeitig der Bodenwassergehalt 
gemessen werden konnte. Die Beprobungen fanden unter Einsatz jeweils einer 
ThetaProbe-Sonde statt und erfolgten durch regelmäßig verteilte und repräsen-
tative Messungen auf den zu untersuchenden Flächen. In Kapitel 5.3.6 werden 
die ermittelten Werte für die Bodenfeuchte mit den Werten der aufbereiteten 
Bodenfeuchteprodukte aus (5.3.5) vergleichen. Die durchgeführte Validierung der 
Fernerkundungsprodukte zielt ausdrücklich nicht auf die Feststellung absoluter 
Genauigkeiten des abgeleiteten Bodenwassergehalts ab, sondern vielmehr auf de-
ren räumliche Korrelation. Analog zu Kapitel 5.2 werden auch zu Beginn dieses 
Kapitels die Gütemaße, die zur Validierung der Bodenfeuchteprodukte ASAR GM 
SSM und ASCAT SSM eingesetzt werden in Tabelle 5-12 aufgeführt.

5.3.1  Auswahl repräsentativer Flächen

Wie bereits in Kapitel 3.5.4 vorgestellt, kam bei der Planung des Bodenfeuchtemess-
netzwerkes das Konzept der zeitlichen Stabilität von Bodenfeuchtemustern zur 
Anwendung. Hiermit konnte anstelle eines großräumigen Netzwerkes zur Überwa-
chung der Bodenfeuchte, ein Netzwerk bestehend aus wenigen geeigneten Standor-
ten installiert werden. Zur Ausweisung der Flächen wurde vor Durchführung der 
Feldarbeiten der „Scaling Layer“ des Jahres 2010 verwendet (siehe Abbildung 5-24). 

Tabelle 5‑12: Übersicht über die verwendeten Gütemaße bzw. Techniken zur Validierung der Bodenfeuchte‑ 
produkte.

 
Kategorie Verwendetes Gütemaß bzw. 

visuelle Interpretationstechnik Bedeutung

Q
ua

nt
ita

tiv
e 

Be
w

er
tu

ng Korrelationskoeffizient (r) Quantitative Beurteilung des statistischen 
Zusammenhangs

Absolute Modellfehler (RMSE) Quantitative Beurteilung

Bias Quantitative Beurteilung

Normierte Standardabweichung (nSD) Verhältnis der Standardabweichungen 
Fernerkundungsprodukt zu In-situ-Messung

Normierte zentrierte RMSE (E) Relativer Güteparameter

Q
ua

lit
at

iv
e 

Be
w

er
tu

ng

Taylordiagramm Visuelle Güteinterpretation. Darstellung von r, 
RMSE, Bias und nSD

Verteilungsfunktion Visuelle Interpretation

Streudiagramm Visualisierung der Korrelation und Regression

Boxplots Visuelle Darstellung der Gütemaße

Quelle: Eigene Erhebung
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Dieser diente dazu, die Flächen, für die die Produktvalidierung durchgeführt wird, 
optimal auszuwählen, um so den Umfang des Bodenfeuchtenetzwerkes auf wenige 
Messflächen zu beschränken. Die Größe der repräsentativen Flächen ergibt sich aus 
der Größe der Pixel des ASAR SSM Bodenfeuchteprodukts. In der Abbildung 5-24 ist 
zu erkennen, dass die Siedlungsgebiete eine überwiegend niedrige zeitliche Stabilität 
(rote Flächen) aufweisen und sich daher weniger als repräsentative Flächen für die 
Bodenfeuchtemessungen eignen als die ländlichen Gebiete.

Eine Erklärung für die niedrige Korrelation in den Siedlungsflächen ist auf die 
räumliche Auflösung der Gebietsreferenz (ASCAT SSM) von 25 km ² zurückzuführen. 
Die Gebietsbodenfeuchte in der Hauptstadt Urgench setzt sich überwiegend aus den 
Signalen der angrenzenden landwirtschaftlichen Flächen zusammen. Der Flächen-
anteil der Bodenfeuchteinformation von Siedlungsflächen beträgt meist unter 20 %. 
Daher unterscheiden sich die Werte für die zeitliche Stabilität in den Siedlungen mit 
invariabler Bodenfeuchte von den hoch varianten Bodenfeuchteverhältnissen auf 
den landwirtschlichen Flächen, die durch Bewässerungsereignisse bestimmt werden.

Zur Visualisierung der unterschiedlichen räumlichen Abdeckung der Bodenfeuch-
teprodukte bzw. der repräsentativen Flächen dient Abbildung 5-25. Hier sind die Aus-
dehnungen der ASCAT SSM Gitterzelle (12,5 km) im Vergleich zu ASAR SSM (500 m) 
und MODIS (1 km) dargestellt. Der untere Teil der Abbildung zeigt das Gebiet in der 
Umgebung der Eddy-Kovarianz-Station. Da die Feldfrucht auf der hier dargestellten 
Fläche für das Jahr 2010 überwiegend Baumwolle ist (Anteil > 80 %), kann die Fläche als 
homogen bezeichnet werden. Die landwirtschaftlichen Felder im Untersuchungsgebiet 
unterliegen häufig einem jährlichen Wechsel der Feldfrucht zwischen Weizen und 

Abbildung 5‑24: Scaling Layer und ausgewählte repräsentative Flächen mit eingeblendeter Siedlungsmaske.

Quelle: Eigene Darstellung
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Abbildung 5‑25: Visualisierung der Pixelgröße der verschiedenen Produkte zur Illustration der Größe der repräsen‑
tativen Flächen 

Bildquelle: Landsat 5 TM Juni 2010, 3‑2‑1‑Echtfarbendarstellung
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Baumwolle (Ibrakhimov et al., 2007). Die Stärke des statistischen Zusammenhangs 
einzelner Felder bzw. Flächen kann daher von Saison zu Saison variieren. Aus diesen 
Gründen werden bei der Validierung der Bodenfeuchteprodukte die Korrelationsko-
effizienten der Bewässerungssaison 2011 berechnet, um die anhand des Scaling Layer 
2010 ausgewählten repräsentativen Flächen hinsichtlich ihrer Eignung für das jeweils 
zu untersuchende Jahr zu beurteilen. Die saisonalen Korrelationen für das Jahr 2011 
sowie die Werte des SL-2010 der sieben repräsentativen Gebiete sind in Tabelle 5-13 
aufgeführt. Sofern in einem Gebiet mehrere Pixel mit hoher SL Korrelation vorlagen 
werden diese für die Validierung verwendet. 

Da die Ausweisung der Flächen anhand des SL-2010 erfolgte werden in Abbildung 
5-26 die tatsächlich angebauten Feldfrüchte der Saison 2011 dargestellt, sowie die 
Ausdehnungen der korrespondierenden SEBAL Modellierungspixel (MODIS 1 km). 
Für die Landnutzung in der betrachteten Bewässerungssaison 2011 fällt auf, dass auf 
den ausgewählten repräsentativen Flächen überwiegend die bewässerungsintensiven 
Feldfürchte Baumwolle und Reis angebaut wurden. Diese Beobachtung impliziert 
einen möglichen Zusammenhang zwischen Landnutzung und zeitlicher Stabilität 
der Bodenfeuchte.

Tabelle 5‑13: Werte des SL‑2010, der saisonalen zeitlichen Stabilität des Jahres 2011, sowie Kalibrationsparame‑
ter der ausgewählten repräsentativen Messflächen 

Nr.
Bezeichnung 

der Messstelle

Werte des 

SL-2010

Saisonale zeitliche 

Stabilität 2011

1a
Amir Temur 1

0,617 0,507

1b 0,636 0,578

2 Amir Temur 2 0,702 0,579

3a

Ashirmat 1

0,571 0,332

3b 0,598 0,367

3c 0,503 0,344

4a

Ashirmat 2

0,597 0,546

4b 0,582 0,502

4c 0,540 0,416

5 CRI 0,093 0,291

6 Khanka 0,311 0,307

7a

Pitnak

0,373 0,503

7b 0,343 0,560

7c 0,473 0,503

 Quelle: Eigene Berechnung
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Abbildung 5‑26: Übersicht über die anhand des Scaling Layers 2010 für die Bodenfeuchteproduktvalidierung aus‑
gewählten Flächen und die tatsächliche Landnutzung im Jahr 2011. 

Quelle: Eigene Darstellung
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5.3.2 Zusammenhang zwischen zeitlicher Stabilität und 
 Gebietslandnutzung

Um den Einfl uss der angebauten Feldfrucht auf die zeitliche Stabilität des Bewässe-
rungsgebietes zu untersuchen, wird für das Jahr 2010 eine Landnutz ungsmusterana-
lyse durchgeführt. Hierzu wird basierend auf den Werten der Bodenfeuchteprodukte 
ASCAT SSM und ASAR SSM die zeitliche Stabilität der betreff enden Bewässerungs-
saison berechnet, d.h. der Korrelationskoeffi  zient zwischen insgesamt 84 Wertepaaren 
von Punktinformation (ASAR SSM) und Gebietsinformation (ASCAT SSM) für das Jahr 
2010. Anschließend wird der Zusammenhang zwischen Landnutz ung und zeitlicher 
Stabilität untersucht. Als Grundlage für die Landnutz ung im Untersuchungsgebiet 
dient die Landnutz ungsklassifi kation des Jahres 2010 (vgl. Kapitel 2.4). Die Ergebnisse 
der Analyse des Einfl usses der Landnutz ung auf die zeitlichen Stabilitätsmuster sind 
in den Abbildungen 5-27, 5-29 und 5-30 dargestellt.

Abbildung 5-27 illustriert, dass die zeitliche Stabilität zwischen lokaler Skala 
(ASAR SSM) und regionaler Skala (ASCAT SSM) bei abnehmendem Flächenanteil 
der Landnutz ungen Reis und Baumwolle degradiert. Unter Einbeziehung des, in 
Abbildung 5-28 dargestellten, idealisierten Anbaukalenders der Untersuchungsregion 
bei der Interpretation der Analyse wird ersichtlich, dass die Feldfrüchte Baumwolle 
und Reis mit erhöhtem Wasserbedarf (Brouwer und Heibloem, 1986) im gleichen 
Zeitraum angebaut und bewässert werden und somit die Gesamtbodenfeuchte der 
Region bestimmen. Beträgt der gemeinsame Flächenanteil von Baumwolle und Reis 
an einem ASAR SSM Pixel mehr als 50 %, beträgt der Korrelationskoeffi  zient der 
saisonalen zeitlichen Stabilität der Bodenfeuchte über 0,5. 

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑27: Einfl uss der Landnutzung auf die Werte des Scaling Layers des Jahres 2010 (basierend auf 
Ergebnissen der Landnutzungsklassifi kation). Bezugsgröße: ASAR‑Pixel.
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Quelle: Verändert nach Conrad et al., 2010

Abbildung 5‑29: Boxplot der Korrelationskoeffi zienten zwischen lokaler und regionaler Bodenfeuchte (zeitliche 
Stabilität) für die Bewässerungssaison 2010 über homogenen Flächen (Anteil der dominierenden Landnutzung 
> 80 %)

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑28: Idealisierter Anbaukalender der dominierenden Landnutzungen im Untersuchungsgebiet Khorezm.
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Die Boxplot-Whisker-Abbildung 5-29 visualisiert die Stichprobenverteilung der 
zeitlichen Stabilität innerhalb einer Bewässerungssaison in Abhängigkeit von der 
Landnutz ung. Betrachtet werden in dieser Analyse alle homogen bewachsenen ASAR 
SSM Pixel, d.h. Flächen mit einem Flächenteil der jeweiligen Landnutz ung von > 80 %. 

Dabei liegen Mitt elwert und Median für die Feldfrüchte Baumwolle und Reis, sowie 
der Fruchtfolge Weizen-Reis, über dem bereits vorgestellten Grenzwert der zeitlichen 
Stabilität von 0,3 (siehe Kapitel 3.5.4). Daraus folgt die Annahme, dass bei zunehmen-
dem Anteil von Baumwolle- und Reisfl ächen die zeitliche Stabilität zwischen Punkt 
(ASAR SSM) und Gebietsmessung (ASCAT SSM) zunimmt. Diese Annahme wird 
durch die visualisierten Zusammenhänge in Abbildung 5-30 unterstütz t, in der der 
Zusammenhang zwischen der anteiligen Gebietslandnutz ung (ASCAT SSM, 12,5 km 
Gitt erpunktabstand) und dem Mitt elwert der zeitlichen Stabilität für das ASCAT-
Pixel dargestellt ist. Diese entspricht dem Mitt elwert des Korrelationskoeffi  zienten 
der zeitlichen Stabilität des korrespondierenden ASCAT Pixels. 

Wie in Abbildung 5-30 deutlich wird, ist die Korrelation zwischen Punkt und 
Gebietsbodenfeuchte abhängig von der dominierenden Feldfurcht des betrachteten 
Gebietes. Je größer der Flächenanteil der wasserintensiven Feldfrüchte Baumwolle 
und Reis (inkl. Weizen-Reis) an der Gebietslandnutz ung ist, desto stärker ist die 
durchschnitt liche zeitliche Stabilität der Bodenfeuchte dieses Gebiets über die gesamte 
Bewässerungssaison. Die vorangehenden Analysen bestätigt die Annahme, dass das 
Bodenfeuchtemuster in Bewässerungsgebieten stark von der Landnutz ung und den 
dadurch bedingten Bewässerungspraktiken abhängen, anders als z.B. in Regionen 
in denen Niederschlag maßgeblich für die Generierung der Bodenfeuchtemuster ist 
(Eltahir, 1998; Minet et al., 2013).

Abbildung 5‑30: Landnutzungsmuster im Verhältnis zum Mittelwert der zeitlichen Stabilität eines ASCAT Pixels für 
das Jahr 2010 (basierend auf Ergebnissen der Landnutzungsklassifi kation). Bezugsgröße: ASCAT‑Pixel.

Quelle: Eigene Darstellung
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Der Wasserbedarf im Untersuchungsgebiet Khorezm ist stark von den dominie-
renden Baumwollökosystemen und ihrem spezifi schen Bewässerungsbedarf geprägt 
(Tischbein et al., 2012). Dieser gebietscharakteristische Verlauf des Wasserbedarfs wird 
durch die ASCAT Bodenfeuchte repräsentiert und ist in Abbildung 5-31 illustriert. Um 
der dokumentierten Schwäche des Bodenfeuchtealgorithmus bei Schnee (Wagner et 
al., 2013) Rechnung zu tragen, wird als Darstellungszeitraum für die Abbildung 5-31 
die schneefreie Periode (Conrad et al., 2012) zwischen März und November gewählt. 
Zwischen dem Verlauf der Bodenfeuchte und dem Verlauf des ins Bewässerungs-
system eingeleiteten40 Wassers existiert ein signifi kanter Zusammenhang (r = 0,52, 
p < 0,05). Außerdem ist die Sensitivität der regionalen Bodenfeuchte (ASCAT) auf die 
Niederschlagsereignisse, z.B. im März und Mai, zu erkennen. Der Bodenwassergehalt 
in den niederschlagsfreien Monaten des Jahres 2011 (Juli bis September) ist demnach 
allein durch die ins System ein- und auf die Felder aufgeleitete Wassermenge zu 
erklären. Für die Feldfrüchte Baumwolle und Reis erfolgt zwecks Salzauswaschung 
eine erste großfl ächige Wasseraufb ringung im März/April, wohingegen die eigent-
liche Hauptbewässerung meist im Juli/August statt fi nden (Forkutsa et al., 2009). 
Im Vergleich dazu fi ndet die Hauptbewässerung für Winterweizen zum Ende der 
Saison, im Oktober/November statt  (Veldwisch 2010). Die Bewässerungszeitpunkte 
korrespondieren mit dem Anstiegen der Verlaufskurve des eingeleiteten Wassers ins 
Bewässerungsgebiet in Abbildung 5-31.

Probleme bei der Datenerhebung
Aufgrund logistischer Schwierigkeiten erfolgte die Ausweisung der repräsentativen 
Flächen nicht ausschließlich nach geostatistischen Kriterien. Einerseits gelang es 

40 Hiermit ist die Wassermenge gemeint, die aus dem Amu-Darya an den sieben Einlassstellen in des 
insgesamt 16.233 km lange Kanalsystem Khorezms eingeleitet und überwiegend für landwirtschaftliche 
Zwecke in der Region verteilt wird.

Abbildung 5‑31: Wassereinleitung ins Bewässerungssystem Khorezm (SIS ICWC, 2012), Gebietsniederschlag 
und relativer regionaler Bodenfeuchteverlauf (ASCAT SSM) im Jahr 2011.

Quelle: Eigene Darstellung
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nicht immer die notwenigen Genehmigungen für den regelmäßigen Zugang zu den 
untersuchten landwirtschaftlichen Flächen zu beschaffen. Des Weiteren spielte die 
Erreichbarkeit der Messflächen eine wichtige Rolle bei der Planung der Messkam-
pagne. Da die Messungen regelmäßig und manuell durchgeführt werden mussten 
und als Transportmittel auf dem teilweise baufälligem Straßensystem Khorezms 
lediglich Personenkraftfahrzeuge zur Verfügung standen, sollten die Messflächen gut 
und unter einem vertretbareren zeitlichen Aufwand erreichbar sein. Daher wurden 
bei der Auswahl der repräsentativen Messflächen überwiegend bereits bestehende 
Kooperationen zwischen dem Khorezm-Projekt und den ortsansässigen Landwirten 
genutzt. Aus diesem Grund wurden auch Flächen ausgewählt, die dem Kriterium der 
zeitlichen Stabilität der Bodenfeuchtemuster nicht optimal entsprachen, wie z.B. die 
Messfläche des Cotton Research Instituts (CRI; vgl. Tabelle 5-14, Feldnr. 5), aufgrund 
bereits bestehender Kooperationen und der sich daraus ergebenden einfacheren 
Zugänglichkeit zu den Versuchsfeldern allerdings trotzdem ins Messnetz integriert 
wurden. Die Messfläche CRI stellt daher eine Besonderheit unter den Messflächen 
dar. Bei der Durchführung der Analysen wird die Eignung des jeweiligen Mess-
standortes erneut aufgegriffen. Die in Tabelle 5-14 aufgeführten Messflächen weisen 
dennoch eine überwiegend gute Eignung als repräsentativer Standort auf, was durch 
die relativ hohe zeitliche Stabilität belegt ist.

5.3.3 In-situ-Messungen

Zunächst wurden mit Hilfe der bodenspezifischen Kalibrierung (vgl. Kapitel 4.3.6) im 
Jahr 2011 für die repräsentativen Flächen die Kalibrationsparameter der ThetaProbe 
Sonde bestimmt. Vergleicht man die in Tabelle 5-14 aufgeführten Werte der einzelnen 
Messflächen mit den Standardeinstellungen des Sensors (a0 = 1,6 und a1 = 8,4) wird deut-
lich, dass die ermittelten Werte nur gering von der Standardeinstellung abweichen. 

Die Genauigkeit der Sensormessung liegt hier mit 0,03 m³/m³ zwischen der von 
(Miller et al., 1996) angegebenen Mindestgenauigkeit bei Verwendung der Stan-
dardparameter von 0,05 m³/m³ und der höchsten, durch Kalibration erreichbaren 
Genauigkeit von 0,02 m³/m³.

Parallel zur Ermittlung der Kalibrationsparameter wurde eine Korngrößenanalyse 
der Böden der ausgewählten Flächen durchgeführt. Unter Verwendung der ermittelten 
Kalibrationsparameter wird für die repräsentativen Messflächen die Bodenfeuchte 
zu den Überflugszeitpunkten des Envisat Satelliten (ASAR SSM) aufgenommen. 
Anschließend werden die Ergebnisse der Messungen räumlich interpoliert. 

5.3.4 Ergebnisse der räumlichen Interpolation der In-situ-Bodenfeuchte

Die Ergebnisse der räumlichen Interpolation der In-situ-Bodenfeuchte sind exemp-
larisch für den Zeitraum 16. – 21. Mai 2011 in Abbildung 5-32 illustriert. Der ausge-
wählte Zeitraum ist charakteristisch für die Bodenfeuchtesituation der Wochen nach 
der letzten Bewässerung des Winterweizens. Auf sämtlichen der in der Abbildung 
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dargestellten Flächen ist der Bodenfeuchteunterschied zwischen den Weizenflächen 
und den später bewässerten Feldfrüchten ersichtlich. Es ist zu erkennen, dass die 
gewichtete IDW-Interpolationsmethode zu plausiblen Interpolationsergebnissen 
führt, obwohl die Interpolation häufig über die Feldgrenzen bewässerter und nicht 
bewässerter Flächen hinweg erfolgte. Diese „Interpolationsfehler“ können durch 
die gewählte Interpolationsmethode nicht vermieden werden. Dennoch bleibt die 
Ausbreitung dieser Fehler, durch die Gewichtungsfunktion, räumlich eingeschränkt, 
so dass eine Unterscheidung zwischen feuchten, bewässerten und trockenen Flächen 
möglich ist. Außerdem ist zu erkennen, dass die ausgewählten repräsentativen 
Flächen eine überwiegend homogene Bodenfeuchtesituation aufweisen, d.h. in der 
Abbildung 5-32 sind die Weizenflächen feucht und die Baumwollflächen trocken. 
Die Mittelwerte die für die repräsentativen Flächen gebildet werden dienen als 
Vergleichswert für die später in Kapitel 5.3.6 durchgeführte Validierung der Fern-
erkundungsprodukte der Bodenfeuchte.

Tabelle 5‑14: Werte der saisonalen zeitlichen Stabilität des Jahres 2011 (aus Tabelle 5‑13) sowie Kalibrations‑ 
parameter der ausgewählten repräsentativen Messflächen.

Nr.
Bezeichnung

der Messstelle

Zeitliche 

Stabilität 2011
a0 a1 Messgenauigkeit

1a
Amir Temur 1

0,507
1,57 8,64 2,54 Vol-%

1b 0,578

2 Amir Temur 2 0,579 1,57 8,61 3,05 Vol-%

3a

Ashirmat 1

0,332

1,53 8,53 3,12 Vol-%3b 0,367

3c 0,344

4a

Ashirmat 2

0,546

1,53 8,48 3,22 Vol-%4b 0,502

4c 0,416

5 CRI 0,291 1,51 8,27 2,61 Vol-%

6 Khanka 0,307 1,52 8,90 3,91 Vol-%

7a

Pitnak

0,503

1,51 8,88 1,71 Vol-%7b 0,560

7c 0,503

Mittelwerte: 1,53 8,63 3,04 Vol-%

 Quelle: Eigene Berechnung
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Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑32: Interpolation der Bodenfeuchte für die repräsentativen Flächen im Jahr 2011.
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Abbildung 5‑33: Evolution der Bodenfeuchteprodukte am Standort Amir Temur 1a im Jahr 2010. a) Ableitung 
des volumetrischen Bodenwassergehalts aus dem relativen Sättigungsgrad von ASCAT SSM und ASAR SSM, 
b) Generierung des aggregierten Bodenwassergehalts (ASAR SSM 3 km) zur Minderung des Rauschens, 
c) CDF‑Anpassung des ASCAT SSM Produkts an ASAR 3 km.

Quelle: Eigene Darstellung
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5.3.5 Aufbereitung der Radarbodenfeuchtedaten

Die Abbildung 5-33a illustriert die aus den beiden Radardatensätz en ASCAT und 
ASAR abgeleiteten Werte des volumetrischen Bodenwassergehalts für das Jahr 2010, 
am Beispiel der ausgewählten repräsentativen Fläche Amir Temur 1. 

Aufgrund der, im Vergleich zu ASCAT, schlechteren radiometrische Aufl ösung 
unterliegt das Produkt des ASAR Sensors einem stärkeren Rauschen. Dieser Eff ekt 
kann nach Pathe et al. (2009) durch räumliche Aggregation abgemindert werden. Zur 
Erhöhung der radiometrischen Genauigkeit wird die Aggregation auf eine räumliche 
Aufl ösung zwischen 3  –  5 km empfohlen (Mladenova et al., 2010; Pathe et al., 2009). 
Das Ergebnis einer solchen Aggregation bei der jeweils neun ASAR 1- km-Pixel zusam-
mengefasst werden ist in Abbildung 5-33b dargestellt. Die Reduktion des Rauschens 
in der Bodenfeuchtezeitserie, welche sich aus der Aggregation ergibt, ist hier deutlich 
zu erkennen. Zusammen mit dem Rauschen reduziert sich die Detailschärfe des ASAR 
Bodenfeuchteprodukts. Zur Minimierung weiterer Verluste des kleinräumigen Boden-
feuchteverhaltens wird die Aggregation räumlich auf 3 x 3 km beschränkt. Aufgrund 
der großfl ächigen Wasseraufb ringung des Bewässerungswassers durch die landwirt-
schaftliche Methode der Flutbewässerung und der durchschnitt lichen Feldgröße von 
0,4 km² werden häufi g ganze Feldkomplex bewässert deren räumliche Ausdehnung sich 
über mehrere Kilometer erstreckt. Die gewählte Aggregationsaufl ösung von 3 km ist 
deshalb auch aus landwirtschaftlicher und wassermanagementt echnischer Sicht geeig-
net. Das Ergebnis der Neuskalierung mit Hilfe der CDF-Anpassung für die Messfl äche 
Amir Temur 1 ist in der Abbildung 5-33c dargestellt. Ein weiterer Aspekt, der aus der 
Abbildung ersichtlich wird, ist die höhere Detailschärfe des ASAR 3 km Produkts im 
Vergleich zum angepassten ASCAT SSM Produkt. Die Skalierung der ASCAT-Daten 
mit der kumulativen Verteilungsfunktion (vgl. 4.3.4), ist in Abbildung 5-34 dargestellt.

Abbildung 5‑34: Anwendung der kumulativen Verteilungsfunktion zur Anpassung der Perzentile der ASCAT SSM 
und ASAR 3 km Produkte.

Quelle: Eigene Darstellung
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Die lokalen Maxima der Bodenfeuchteverlaufskurve der ASAR Zeitreihe können 
dabei den Zeitpunkten der Bewässerung (siehe Tabelle 5-15) zugeordnet werden. 
Zur Veranschaulichung des Zusammenhangs zwischen Bewässerungsereignis und 
aus Radar abgeleiteter Bodenfeuchte dient Abbildung 5-35.

Die sprunghafte Erhöhung der Bodenfeuchte Ende April/Anfang Mai kann durch 
Niederschlagsinfi ltration erklärt werden (vgl. Abbildung 5-31). Dies deutet auf eine 
gute Detektion der kleinräumigen Bodenfeuchteunterschiede durch das ASAR SSM 
Produkt hin.

5.3.6 Ergebnisse der Validierung und Diskussion

Im Folgenden werden die Ergebnisse der Validierung der Bodenfeuchteprodukte 
vorgestellt. Zunächst erfolgt ein Vergleich zwischen den räumlichen Mustern der 
Bodenfeuchte und ETa (Kapitel 5.3.6.1). Darauf folgt eine visuelle Interpretation der 
Güte der Bodenfeuchteprodukte anhand zweier exemplarischer Bodenfeuchtezeitrei-

Tabelle 5‑15: Im Feld dokumentierte Zeitpunkte der Bewässerungswassereinleitung auf die landwirtschaftlichen 
Felder der Versuchsfl äche Amir Temur 1.

Feldfrucht Dokumentierte Zeitpunkte der Bewässerungswassereinleitung im Jahr 2010

Weizen-Reis 21. Februar 15. März 11. April 10. Mai - 03.-06. Juli -

Baumwolle - - - - 17.-26. Juni 18.-21. Juli 18.-24. August

Alfalfa - 23. März 19. April 27. Mai 25. Juni - -

 Quelle: Eigene Berechnung

Abbildung 5‑35: Illustration des dokumentierten Bewässerungszeitraums für die landwirtschaftlichen Flächen der 
Untersuchungsfl äche Amir Temur im Jahr 2010.

Quelle: Eigene Darstellung
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hen (Kapitel 5.3.6.2). Anschließend werden mit den zu vergleichenden Bodenfeuch-
teprodukten sowohl einzeln für jede repräsentative Fläche (Kapitel 5.3.6.3) als auch 
flächenübergreifend (Kapitel 5.3.6.4) Analysen unter Verwendung von drei unter-
schiedlichen Grundmengen vorgenommen. Untersucht wird der Zusammenhang 
zwischen dem in-situ bestimmten Bodenwassergehalt und den Bodenfeuchteproduk-
ten ASCAT CDF, ASAR 1 km und ASAR 3 km. Die unterschiedlichen Grundmengen 
die untersucht werden sind:

A) alle ausgewählten Flächen,
B) für ausgewählte Flächen mit einer zeitlichen Stabilität über 0,5 (SL-Wert 2010) 

und 
C) ausgewählte Flächen mit einer zeitlichen Stabilität des Jahres 2011 über 0,5.

5.3.6.1  Vergleich der räumlichen Muster
In Abbildung 5-36 ist der Vergleich der räumlichen Bodenfeuchtemuster (ASAR, 
ASAR 3 km und ASCAT CDF) mit ET24 für ausgewählte charakteristische Modelltage 
dargestellt. Hierauf ist unter anderem die unterschiedliche räumliche Auflösung der 
Bodenfeuchteprodukte zu erkennen. Die räumlichen Muster, wie beispielsweise die 
trockenen Flächen an der südlichen Grenze zur Wüste oder in den Siedlungsberei-
chen, sind sowohl in der ET-Modellierung, als auch in den Bodenfeuchtedatensätzen 
ersichtlich. Außerdem kann die Zunahme der Feuchteverhältnisse im Juli nach der 
Bewässerungsperiode identifiziert werden.

5.3.6.2  Beispielhafte visuelle Interpretation
In Abbildung 5-37 sind die Verläufe der Bodenfeuchtezeitserien der Fernerkundungs-
produkte sowie die gemessene und interpolierte Bodenfeuchte für die repräsentative 
Fläche Amir Temur 1b dargestellt. Die dominierende Landnutzung der Fläche war 
im Jahr 2011 eine Fruchtfolge aus Weizen und Reis.

Typisch für diese Fruchtfolge (vgl. Anbaukalender in Abbildung 5-28) ist der 
plötzliche Anstieg der Bodenfeuchte aufgrund der Hauptbewässerung im Juli und das 
anschließend gleichbleibend hohe Feuchteniveau. Diese durch die Bewässerungsereig-
nisse bestimmte Dynamik wird gut durch die ASAR Daten abgebildet. Im Vergleich 
dazu ist in Abbildung 5-38 der Verlauf des Bodenwassergehalts der repräsentativen 
Fläche Amir Temur 2 dargestellt. Wie in Abbildung 5-37 sind auch in Abbildung 5-38 
die lokalen Maxima der Bodenfeuchte erkennbar, die durch die feldfruchttypischen 
Bewässerungszeitpunkte induziert werden.

Hier stehen die Anstiege der Bodenfeuchte mit den Bewässerungszeitpunkten 
von Baumwolle/Reis in Zusammenhang, die üblicherweise Ende Juni/Anfang Juli 
und erneut Mitte August stattfinden (Forkutsa et al., 2009). Aus beiden Abbildungen 
ist zudem ersichtlich, dass die Bodenfeuchtezeitreihen gut mit der In-situ-Boden-
feuchteerhebung korrespondieren. Außerdem ist der Effekt der Glättung der Boden-
feuchtezeitreihen durch die räumliche Aggregation der ASAR SSM Informationen 
ersichtlich, da die Amplitude der Zeitreihe verringert wirkt. Durch diesen Verlauf wird 
die Tatsache verdeutlicht, dass durch räumliche Aggregation der ASAR SSM Infor-
mationen eine Varianzglättung und somit eine Tiefpassfilterung vorgenommen wird.
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Abbildung 5‑36: Vergleich der räumlichen Bodenfeuchtemuster der Fernerkundungsprodukte mit der ET24  für aus‑
gewählte Modelltage im Jahr 2010.

Quelle: Eigene Darstellung
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Abbildung 5‑38: Verlauf des Bodenwassergehalts der Fläche Amir Temur 2 im Jahr 2011. Feldfrucht: Baumwolle.

5.3.6.3  Beurteilung der Produktgüte anhand der repräsentativen Flächen
Anhand der In-situ-Messwerte werden im nächsten Schritt  die fernerkundungsba-
sierten Bodenfeuchtekarten validiert. Gemäß der Kriterien der zeitlichen Stabilität aus 
Kapitel 3.5.4 stehen für die Analyse unterschiedliche Grundmengen aus den repräsen-
tativen Flächen zur Verfügung. Wie in Tabelle 5-16 aufgeführt, stehen für die Analyse 
A 14, für die Analyse B 9 und für die Analyse C 8 Versuchsfl ächen zur Verfügung. Die 
sich daraus ergebenden fl ächenweisen Korrelationskoeffi  zienten sind als Boxplot in 

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑37: Verlauf des Bodenwassergehalts der Fläche Amir Temur 1b im Jahr 2011.
Feldfrucht: Weizen‑Reis.

Quelle: Eigene Darstellung

 
Nr.

Bezeichnung der 

Messstelle

Analyse A

(Wert des SL-2010)

Analyse B

(Wert des SL-2010)

Analyse C

(Wert des SL-2011)

1a
Amir Temur 1

0,617 x 0,617 x 0,507 x

1b 0,636 x 0,636 x 0,578 x

2 Amir Temur 2 0,702 x 0,702 x 0,579 x

3a

Ashirmat 1

0,571 x 0,571 x 0,332 o

3b 0,598 x 0,598 x 0,367 o

3c 0,503 x 0,503 x 0,344 o

4a

Ashirmat 2

0,597 x 0,597 x 0,546 x

4b 0,582 x 0,582 x 0,502 x

4c 0,540 x 0,540 x 0,416 o

5 CRI 0,093 x 0,093 o 0,291 o

6 Khanka 0,311 x 0,311 o 0,307 o

7a

Pitnak

0,373 x 0,373 o 0,503 x

7b 0,343 x 0,343 o 0,560 x

7c 0,473 x 0,473 o 0,503 x

Anzahl ausgewählter 

Flächen
14 9 8
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Abbildung 5-39 dargestellt. Der Wertebereich der Quartile erweist sich als produktspe-
zifisch und ist bei ASCAT CDF am größten bzw. bei ASAR 3 km am geringsten. Die 
Streuung der Quantil-Werte ist bei ASAR 1 km am größten, was auf den Einfluss des 
Rauschens zurückzuführen ist. Anhand der gewählten Kriterien kann daher für alle 
drei untersuchten Fernerkundungsprodukte eine ausreichend gute Übereinstimmung 
mit den In-situ-Messungen festgestellt werden. Bei detaillierterer Betrachtung weist 
der mittlere Korrelationskoeffizient (r = 0,63) auf eine hohe Übereinstimmung beim 
aggregierten ASAR 3 km Bodenfeuchteprodukts hin, wohingegen die Korrelation 
beim ASAR 1 km Produkt geringer ist (r = 0,55, siehe Tabelle 5-17). Ein Grund hierfür 
ist, dass das Rauschen der ASAR SSM 1 km Daten die Korrelation negativ beeinflusst.

Der im Vergleich zu ASAR 3 km geringere mittlere Zusammenhang bei den an-
gepassten ASCAT CDF Daten (r = 0,55) lässt sich dadurch erklären, dass bei der Ana-
lyse A auch Flächen miteinbezogen wurden, die eine schwache zeitliche Stabilität 
aufwiesen. Das verdeutlicht die Abhängigkeit der ASCAT Bodenfeuchteinformatio-
nen von der zeitlichen Stabilität, d.h. nur bei hoher zeitlicher Stabilität können die 
ASCAT Werte für die Modellierung verwendet werden.

x = für die jeweilige Analyse ausgewählt, o = nicht für diese Analyse ausgewählt.

Tabelle 5‑16: Werte der zeitlichen Stabilität der repräsentativen Messflächen, die als Auswahlkriterium zur Bildung 
der Grundmengen der folgenden Analyse dienen (vgl. Tabelle 5‑13).

 
Nr.

Bezeichnung der 

Messstelle

Analyse A

(Wert des SL-2010)

Analyse B

(Wert des SL-2010)

Analyse C

(Wert des SL-2011)

1a
Amir Temur 1

0,617 x 0,617 x 0,507 x

1b 0,636 x 0,636 x 0,578 x

2 Amir Temur 2 0,702 x 0,702 x 0,579 x

3a

Ashirmat 1

0,571 x 0,571 x 0,332 o

3b 0,598 x 0,598 x 0,367 o

3c 0,503 x 0,503 x 0,344 o

4a

Ashirmat 2

0,597 x 0,597 x 0,546 x

4b 0,582 x 0,582 x 0,502 x

4c 0,540 x 0,540 x 0,416 o

5 CRI 0,093 x 0,093 o 0,291 o

6 Khanka 0,311 x 0,311 o 0,307 o

7a

Pitnak

0,373 x 0,373 o 0,503 x

7b 0,343 x 0,343 o 0,560 x

7c 0,473 x 0,473 o 0,503 x

Anzahl ausgewählter 

Flächen
14 9 8

Quelle: Eigene Berechnung
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In Analyse B werden die Flächen betrachtet, die laut SL-Wert (Tabelle 5-16) eine 
ausreichend hohe Korrelation (r > 0,5) aufweisen und somit eine hohe Eignung als re-
präsentative Fläche für einen Produktvergleich ASCAT/ASAR implizieren. Mitt elwert 
und Median des ASCAT CDF Korrelationskoeffi  zienten (r = 0,58) steigen leicht an, im 
Vergleich zum Wert aus Analyse A. Das ist durch die Auswahl der repräsentativer 
Flächen für den Produktvergleich zu erklären (siehe Abbildung 5-39). Die Mitt elwerte 
und Quartile von ASAR bleiben dabei nahezu unverändert.

Beim Vergleich der Werte für die saisonale zeitliche Stabilität in 2011 (Tabelle 
5-16) mit den Korrelationskoeffi  zienten der Validierungsergebnisse aus Tabelle 5-17 
zeigt sich, dass schwache Zusammenhänge zwischen Messung und Fernerkundungs-
produkt überwiegend in Gebieten mit geringer saisonaler zeitlicher Stabilität des 
betrachteten Jahres liegen. Dieser Umstand wird, wie bereits erläutert, in der Analyse 
C berücksichtigt. Der erneute Anstieg des Mitt elwert der Korrelation (r= 0,63) des 
angepassten ASAR SSM 3 km Produkts ist diesem verbesserten Auswahlkriterium 
zuzurechnen. Die Analyseergebnisse des aggregierten ASAR 3 km Produktes weisen, 
zum einen durch die geringere Streuung im Wertebereich, zum anderen aufgrund 
der hohen mitt leren Korrelation zwischen In-situ-Messungen und Fernerkundungs-
informationen, auf eine ausreichend gute Übereinstimmungen der Bodenfeuchte-
produkte mit den tatsächlichen Bodenfeuchteverhältnissen hin. Zusammenfassend 
kann festgehalten werden, dass die ASCAT CDF Bodenfeuchteinformationen zu 
guten Ergebnisse führen, wenn die zeitliche Stabilität der untersuchten Fläche hoch 

Abbildung 5‑39: Boxplot der Korrelationskoeffi zienten der Vergleichsanalysen. (Analyse A) Alle ausgewählten 
Flächen (dunkelgrau), (Analyse B) Flächen mit SL‑Wert > 0,5 (weiß), (Analyse C) Flächen mit saisonaler Korrela‑
tion in 2011 > 0,5 (grau). Die Boxplotinhalte sind Median, Quartile und 2,5 % bzw. 97,5 %‑Quantil.

Quelle: Eigene Darstellung
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ist (r = 0,72, Analyse C). Für Flächen mit geringer zeitlicher Stabilität erzielen die AS-
CAT CDF Daten allerdings die niedrigsten Korrelationskoeffi  zienten (siehe Tabelle 
5-17). Die Daten des ASAR 1 km Produkts weisen eine hohe Variabilität in allen drei 
Analysen auf. Unter Verwendung der 3 km ASAR Daten ist ein starker Zusammen-
hang zwischen Messung und Fernerkundungsprodukt, unabhängig vom Kriterium 
der zeitlichen Stabilität, zu erkennen.

Zur besseren Vergleichbarkeit mit bereits veröff entlichten Studien werden die 
gängigen Validierungsgütemaße (r, RMSE und Standardabweichung) in einem zwei-
dimensionalen Taylordiagramm dargestellt. Auf diese Weise kann die Ähnlichkeit 
der verglichenen Größen visualisiert werden. 

Abbildung 5 40: Taylordiagramm der durchgeführten Vergleichsanalysen. a) Vergleich für alle ausgewählten 
Flächen (Analyse A), b) für Flächen mit SL‑Wert >0,5 (Analyse B), c) für Flächen mit saisonaler Korrelation > 0,5 
(Analyse C).

Quelle: Eigene Darstellung
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Die Werte werden gemäß ihrer normierten Standardabweichung (nSD) und des 
Korrelationskoeffizienten in das Diagramm eingetragen. Der Abstand (E) zwischen 
den so erzeugten Punkten und dem In-situ-Referenzpunkt repräsentiert den zen-
trierten normierten RMSE. Niedrige Werte der normierten Standardabweichung 
(nSD < 1) bedeuten, dass die Variabilität in den In-situ-Daten höher ist als die der 
Fernerkundungsprodukte. Ähnlich der Interpretation des Korrelationskoeffizienten 
zeigt die Abbildung 5-40a (Analyse A) die robusteren Vergleichsergebnisse (gerin-
gere Ergebnisstreuung) beim aggregierten ASAR 3 km Produkt. Die Ergebnisse des 
angepassten ASCAT SSM Produkts weisen einen größeren Wertebereich auf, der sich 
durch die Qualität in der Auswahl der repräsentativerer Flächen deutlich verringert 
(Analyse C, Abbildung 5-40c).

5.3.6.4  Flächenübergreifende Beurteilung der Produktgüte
Anders als bei der im vorherigen Kapitel (5.3.6.3) beschriebenen flächenweisen Kor-
relation, sind in Abbildung 5-41 flächenübergreifenden Zusammenhänge ermittelt 
worden, d.h. sämtliche für die jeweilige Analyse A, B oder C gültigen Wertepaare 
werden gemeinsam in einem Streudiagramm dargestellt und mit einem Korrela-
tionskoeffizienten beschrieben ohne den repräsentativen Flächen zugewiesen zu 
werden. Die in der Abbildung 5-41 gezeigten Werte für den Korrelationskoeffi-
zienten unterscheiden sich geringfügig von denen der flächenweisen Korrelation 
(5.3.6.3) und führen zu keiner abweichenden Einschätzung der Zusammenhänge 
hinsichtlich der Verwendbarkeit der jeweiligen Datensätze. Die Abbildung visu-
alisiert die Steigerung des statistischen Zusammenhangs durch die Verbesserung 
des Auswahlkriteriums bei den repräsentativen Flächen (Abbildung 5-41, oben). 
Außerdem wird die Reduzierung der Wertestreuung des Bodenwassergehalts 
erkennbar, der durch die Minderung des Rauschens bzw. der Aggregation des 
ASAR SSM Produktes erzielt wird.

Ziel der Validierung der Bodenfeuchteprodukte war die Beurteilung der Ver-
wendbarkeit des aus Mikrowellen abgeleiteten Bodenwassergehalts für die Integra-
tion der Fernerkundungsprodukte in das Modell zur Berechnung der tatsächlichen 
Evapotranspiration. Vor diesem Hintergrund betrachtet eignen sich beide Datensätze 
(ASCAT und ASAR) ausreichend gut (r > 0,5 und RMSE < 10 Vol-%). Zwar weisen 
die aggregierten ASAR 3 km Daten die höchste Übereinstimmung mit den In-situ- 
Messungen auf, haben allerdings den Nachteil der schlechteren zeitlichen Auflö-
sung der ASAR Informationen im Vergleich zu ASCAT. Die Übereinstimmungen 
der In-situ-Messungen mit dem ASCAT CDF Bodenwassergehalt können ebenfalls  
als ausreichend gut bezeichnet werden. Für Pixel mit hoher zeitlicher Stabilität 
wiegt die sehr gute zeitliche Auflösung den Detailverlust auf, der aus der schlech-
teren räumlichen Auflösung resultiert. Daher werden ASCAT SSM CDF und  
ASAR 3 km als Bodenfeuchteprodukte für die Integration in das ET- Modells 
verwendet.
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Abbildung 5‑41: Streudiagramm der in‑situ und Fernerkundungsprodukte für die drei durchgeführten Analysen. 
(Analyse A) Vergleich für alle ausgewählten Flächen (links), (Analyse B) Vergleich für Flächen mit SL‑Wert > 0,5 
(mitte), (Analyse C) Vergleich für Flächen mit saisonaler Korrelation in 2011 > 0,5 (rechts).

Quelle: Eigene Darstellung
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5.4 Evaluierung des Bodenwärmestromansatzes

Für das in Kapitel 4.4 vorgestellte physikalisch basierte Modell zur Berechnung des 
Bodenwärmestroms werden die modellierten und gemessenen Temperaturamplitu-
den und Bodenwärmeströme verglichen. Der Ort der Messstation entspricht der in 
Kapitel 5.3.1 vorgestellten repräsentativen Fläche Amir Temur 1a. Als Vergleichswert 
für die physikalisch modellierten Bodenwärmeströme wird der empirisch abgeleitete 
Bodenwärmestrom aus SEBAL herangezogen. Für den im Rahmen dieser Arbeit 
entwickelten physikalisch basierten Ansatz  kommen als Eingangsdaten die Boden-
feuchteprodukte ASAR SSM 3 km und ASCAT CDF zur Anwendung. 

5.4.1	 Interpolation	der	Bodentextur

Um räumlich verteilte Ergebnisse des Bodenwärmestroms für das Untersuchungs-
gebiet zu erhalten sind Informationen über die regionale Verteilung des Bodens 
erforderlich. Für die Charakterisierung der Bodentextur im Untersuchungsgebiet 
stehen umfangreiche Bodenproben der Khorezm Datenbank (State Research Institute 
of Soil Science & Agrochemistry, Tashkent) zur Verfügung. Insgesamt beinhaltet die 

Abbildung 5‑42: Bodenartendiagramm zur Einordnung der Böden im Untersuchungsgebiet, anhand der analysier‑
ten 432 Bodenpunkte der Bodendatenbank.

Quelle: State Research Institute of Soil Science & Agrochemistry, Tashkent, eigene Darstellung
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Datenbank mehr als 2150 analysierte und georeferenzierte Bodenproben. Im Zusam-
menhang mit den weiteren Untersuchungen werden für die räumliche Interpolation 
der Bodentextur nur Bodenproben verwendet, die Informationen innerhalb des 
Pflughorizonts (bis 30 cm Tiefe) liefern, da dort der Großteil der Bodenwärmeenergie 
umgesetzt wird. Insgesamt werden 432 Punkte aus der Khorezm Datenbank für den 
obersten Bodenhorizont verwendet. 

Laut Datenbank ist die Textur (USDA Klassifikation, aus russischer Nomenklatur 
überführt) der Böden des oberen Bodenhorizonts überwiegend schluffiger Lehm 
(Akramkhanov et al., 2012). Die Verteilung der Bodenproben und die sich daraus er-
gebenden Texturen können aus dem Bodenartendiagramm entnommen werden (vgl. 
Abbildung 5-42). Zusätzlich zur Hauptbodentextur existieren in Khorezm Böden aus 
lehmigem Sand, sandigem Lehm, Lehm und schluffigem Lehm. Da die Informationen 
der Bodendatenbank, bis auf die Bodenproben in den Rayonen Shavat und Pitniak, 
georeferenziert vorliegen, können sie für die Erstellung einer Bodentexturkarte von 
Khorezm verwendet werden (Abbildung 5-43). 

Diese Karte ergibt sich aus der Interpolation der verfügbaren 432 Bodenpunkte. 
Als räumliches Interpolationsverfahren wurde das IDW Verfahren gewählt. Beurteilt 
man die Bodentexturverteilung erneut anhand der Interpolationsergebnisse, beste-
hen ca. 97 % der Böden aus den drei Hauptbodenarten schluffiger Lehm (46,6 %), 
sandiger Lehm (24,2 %) und Lehm (26,4 %). Dieser Umstand ist durch die räumliche 

Abbildung 5‑43: Darstellung der Verteilung der Bodenarten im Untersuchungsgebiet. Datengrundlage für die Karte 
liefert die Interpolation der 432 Bodenproben der Khorezm Bodendatenbank (Datenquelle: State Research Insti‑
tute of Soil Science & Agrochemistry, Tashkent).

Quelle: Eigene Darstellung
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Verteilung der Bodenproben erklärbar. Die relativ hohe Messdichte in den bewirt-
schafteten Gebieten steht einer geringen Dichte in den Wüstenbereichen entgegen. 
Daher werden die in der Wüste vorherrschenden Bodenarten (Lehm und lehmiger 
Sand) im Interpolationsergebnis unterrepräsentiert.

5.4.2 Temperaturamplituden

Die Abbildung 5-44 zeigt den Verlauf der gemessenen Energiebilanzkomponenten G 
und RN an der Station Amir Temur. Die Abbildung dient dazu die unter 4.4 getroff enen 
Annahmen, dass in der Nacht keine zusätz liche vegetationsbedinge Temperaturdif-
ferenz existiert und die Beiträge der turbulenten Wärmeströme an der Energiebilanz 
in der Nacht daher vernachlässigbar klein sind zu verdeutlichen. Dies wird u.a. da-
durch belegt, dass die Werte der Strahlungsbilanz in der Nacht etwa der Energie des 
Bodenwärmestroms entsprechen. Zusätz lich dargestellt werden die Zeitpunkte der 
Überfl üge des MODIS/Terra Sensors. Außerdem wird die existierende und unter SE-
BAL vernachlässigte (siehe Kapitel 4.1) Phasendiff erenz zwischen den beiden Kom-
ponenten visualisiert. Dieser beträgt im Untersuchungszeitraum ca. zwei Stunden 
(Literaturwert aus van Wijk (1963): drei Stunden). Des Weiteren ist in der Abbildung 
5-44 die Auswirkung der Bewässerung auf G erkennbar. Am 25.06. erfolgt eine Bewäs-
serung, woraufh in in den Folgetagen ein erhöhter Bodenwärmestrom gemessen wird. 

Die gemäß Gleichung (4-36) abgeleiteten Amplituden werden mit den gemes-
senen Temperaturamplituden an der Oberfl äche am Standort Amir Temur 1 vergli-
chen. Unter Berücksichtigung der Güteparameter zeigt sich eine ausreichende Vor-
hersagegüte der Temperaturamplitude, mit einem relativen Modellfehler < 0,2 und 
NSE > 0,1. 

Abbildung 5‑44: Visualisierung der Verläufe des Bodenwärmestroms und der verfügbaren Energie an der Erdober‑
fl äche innerhalb eines 4‑Tageszeitraums im Juni 2010 an der Station Amir Temur.

Quelle: Eigene Darstellung
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Ein Streudiagramm zur Visualisierung der Güte des Amplitudenvergleichs ist in 
Abbildung 5-45 dargestellt. Die Gütemaße werden anhand der 66 Wertepaare des 
Gesamtz eitraums 2010 und 2011 berechnet. Zur Unterstütz ung der Aussagen die mit 
Hilfe der Gütemaße erzielt werden dient die visuelle Interpretation der Ergebnisse 
des Amplitudenvergleichs in Abbildung 5-46. Hier wird der Verlauf der Tempera-
turamplituden im Messzeitraum 15.06. bis 31.10.2010 beschreiben. Dieser geringe 
Unterschied bekräftigt die Einschätz ung, dass der Verlauf der Temperaturamplituden 
über die Bewässerungssaison gut abgebildet wird.

Abbildung 5‑45: Vergleich der gemessenen und der aus MODIS LST abgeleiteten Temperaturamplituden für den 
Standort Amir Temur in den Jahren 2010 (weiß) und 2011 (grau).

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑46: Verlauf der Temperaturamplituden Zeitraum 15. Juni bis 31. Oktober 2010 am Beispiel der Station 
Amir Temur 1.

Quelle: Eigene Darstellung



187

Zusammen mit der qualitativen Interpretation von Abbildung 5-46 kann die ent-
wickelte Methode zur Temperaturamplitudenableitung als gut geeignet bezeichnet 
werden. Die Methode wird daher zur Bestimmung der Eingangstemperaturampli-
tuden für den entwickelten Ansatz  der verbesserten Modellierung des Bodenwär-
mestroms eingesetz t.

5.4.3 Ergebnisse und Diskussion

Die Ergebnisse der Bodenwärmestrommodellierung, die in Abbildung 5-47 illustriert 
sind, zeigen den Vergleich zwischen dem empirischem und dem physikalisch basierten 

Abbildung 5‑47: Vergleich der Verläufe zwischen modelliertem und gemessenem Bodenwärmestrom im Zeitraum 
15. Juni bis 31. Oktober 2010 (oben) sowie zwischen 01. April und 19. Juni 2011 (unten) auf der landwirtschaftli‑
chen Fläche neben der Eddy‑Kovarianz‑Station.chen Fläche neben der Eddy‑Kovarianz‑Station.

Quelle: Eigene Darstellung
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Ansatz  mit den Messungen auf der landwirtschaftlichen Fläche. Unter Verwendung 
des neu entwickelten Bodenwärmestromansatz es wird eine signifi kante Verbesserung 
der Modellgüte des Bodenwärmestroms erzielt, unabhängig vom integrierten Boden-
feuchteprodukt (ASCAT CDF oder ASAR 3 km). Es wird ersichtlich, dass der empirisch 
abgeleitete Bodenwärmestrom, wie bereits aus Kapitel 5.2.2 bekannt, durch SEBAL 
fehlerhaft abgeschätz t wird. Dagegen entsprich der Verlauf des physikalisch basiert 
abgeleiteten Bodenwärmestroms im Wesentlichen dem der In-situ-Messungen. Wie 
auf Abbildung 5-47 (unten) dargestellt ist, tritt  im Jahr 2011 eine geringere Abwei-
chung zwischen gemessenem und dem mit SEBAL modellierten Bodenwärmestrom 
auf als im Vorjahr. Insgesamt wird allerdings deutlich, dass der physikalische Ansatz  
auch in diesem Jahr zu einer Verbesserung der Modellgüte des Parameters beiträgt. 
Auf die Gründe die zu der verkürzte Messzeitreihe für 2011 führten wurde bereits 
eingegangen (vgl. Kapitel 5.1.1).

Abbildung 5‑48: Streudiagramme des Vergleichs zwischen gemessenem und modelliertem Bodenwärmestrom 
unter Anwendung unterschiedlicher Eingangsdaten und Methoden für das Jahr 2010. Die Messung von G erfolgte 
innerhalb der landwirtschaftlich genutzten Fläche. a) Physikalisch basierter Ansatz und ASAR 3 km Eingangsdat‑
en, b) Physikalisch basierter Ansatz mit ASCAT CDF Eingangsdaten und c) empirischer Ansatz (SEBAL).

Quelle: Eigene Darstellung
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Abbildung 5-48 visualisiert die Vergleichsergebnisse für das Jahr 2010 in Form von 
Streudiagrammen und die zugehörigen Gütemaße zur statistischen Beurteilung der 
Ergebnisse die in Tabelle 5-18 aufgelistet sind. Zur besseren Bewertung der Ergebnisse 
wird darauf hingewiesen, dass die Messung des Bodenwärmestroms ab Mitte Juni 
2010 zusätzlich zur Messung unterhalb der Eddy-Kovarianz-Station erfolgte eine 
Messung auf der angrenzenden landwirtschaftlichen Fläche. 

Beim Vergleich zwischen den Modellergebnissen des empirischen SEBAL  
Ansatzes mit In-situ-Messungen werden rRMSE von etwa 0,67 bzw. RMSE von  
32 W/m² ermittelt. Das geringe Bestimmungsmaß (R²= 0,142) ist ein Beleg dafür, dass 
die empirische Ableitungsmethode zu fehlerhaften Abschätzungen des Bodenwär-
mestroms führt. Die Verwendung des neu entwickelten Ansatzes zusammen mit 

Abbildung 5‑49: Vergleich zwischen G gemessen und modelliert unter Anwendung unterschiedlicher Eingangs‑
daten und Methoden für das Jahr 2011. Die Messung von G erfolgte innerhalb der landwirtschaftlich genutzten 
Fläche. a) Neu entwickelter Ansatz mit ASAR 3 km Eingangsdaten, b) Neu entwickelter Ansatz mit ASCAT CDF 
Eingangsdaten und c) empirischer Ansatz (SEBAL).

Quelle: Eigene Darstellung
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den Fernerkundungsprodukten des Bodenwassergehalts weist einen rRMSE von 
weniger als 0,25 auf, was einer deutlichen Verringerung des Fehlers im Vergleich zur 
empirischen Methode entspricht.

Außerdem zeigen sowohl die Verbesserung des statistischen Zusammenhangs 
(R² = 0,400 für ASAR 3 km bzw. 0,402 für ASCAT CDF) als auch die deutlich verbesserte 
Modelleffi  zienz (NSE = 0,098 bzw. 0,182), dass der physikalisch basierte Ansatz  eine 
zuverlässigere Modellierung des Bodenwärmestroms ermöglicht. 

Die Gütemaße für das Jahr 2011 deuten auf geringe Unterschiede zwischen den 
verwendeten Ansätz en des Bodenwärmestroms hin (Abbildung 5-49). Allerdings fi el 
bereits bei der Bewertung der Energiebilanzkomponenten des Jahres 2011 auf, dass 
es aufgrund der Heterogenität des MODIS Pixels (siehe Kapitel 4.2.4) zu schlechten 
Gütemaßen für alle Energiebilanzkomponenten kommt. 

Abbildung 5‑50: Vergleich zwischen gemessenem und modelliertem Bodenwärmestrom für unterschiedliche 
Eingangsdaten und Methoden für das Jahr 2009. Die Messung erfolgte unterhalb der mikrometeorologischen 
Messstation. a) Neu entwickelter Ansatz mit ASAR 3 km Eingangsdaten, b) Neu entwickelter Ansatz mit ASCAT 
CDF Eingangsdaten und c) empirischer Ansatz (SEBAL).

Quelle: Eigene Darstellung
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In Ermangelung vergleichbarer Messungen des Bodenwärmestroms innerhalb 
der landwirtschaftlichen Fläche im Jahr 2009, wird im Folgenden die Modellgüte 
unter Verwendung des unterhalb der mikrometeorologischen Messstation gemes-
senen Bodenwärmestroms evaluiert. Die Streudiagramme sind in Abbildung 5-50 
dargestellt und deuten auch im Jahr 2009 auf verbesserte Modellierungsergebnisse 
für G hin. Allerdings stehen den verbesserten relativen Modellfehlern (49,6 % bzw. 
41,4 % im Vergleich zu 99 %) unzureichende Werte der Gütemaße der Modelleffi  zienz 
entgegen (NSE < 0). 

Im direkten Vergleich mit den empirisch ermitt elten G Werten und unter Zuhil-
fenahme der visuellen Interpretation von Abbildung 5-51, kann dennoch von einer 
Verbesserung der Modellgüte ausgegangen werden.

Um die Bewertung der Ergebnisse aus dem Jahr 2009 besser in den Gesamt-
zusammenhang einzuordnen, erfolgt ergänzend die Bewertung der Modellgüte 
für den ebenfalls unterhalb der mikrometeorologischen Messstation gemessenen 
Bodenwärmestrom aus dem Jahr 2010. Die Abbildung 5-52 illustriert die geringe 
Diff erenz bei Verwendung des neu entwickelten Ansatz es zwischen gemessenem 
und modelliertem G im Vergleich zur empirischen Bestimmung des Bodenwär-
mestroms. Die Überschätz ung von G durch den empirischen Ansatz  bleibt, nach 
Interpretation des Verlaufs aus Abbildung 5-52, während der erstens Phase der 
Saison bestehen.

Die in der Abbildung 5-53 illustrierten Streudiagramme und Gütemaße belegen 
die Verbesserung der Ableitungsmethode des Bodenwärmestroms in diesem Jahr. 
Geringe relative Modellfehler (rRMSE < 0,3) und verbesserte NSE Werte von -0,078 
und -0,275 im Vergleich zu -5,587 belegen dies. Zusätz lich bietet die qualitative 
Beurteilung des Verlaufs des Bodenwärmestroms in Abbildung 5-52 die Mög-

Abbildung 5‑51: Verläufe des modellierten und gemessenen Bodenwärmestroms im Jahr 2009. Die Messung des 
Bodenwärmestroms erfolgte unterhalb der mikrometeorologischen Messstation.

Quelle: Eigene Darstellung
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Quelle: Eigene Darstellung

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑53: Vergleich zwischen gemessenem und modelliertem Bodenwärmestrom unter Anwendung unter‑
schiedlicher Eingangsdaten und Methoden für das Jahr 2010. Die Messung von G erfolgte unterhalb der mikro‑
meteorologischen Messstation. a) Physikalisch basierter Ansatz und ASAR 3 km Eingangsdaten, b) Physikalisch 
basierter Ansatz mit ASCAT CDF Eingangsdaten und c) empirischer Ansatz (SEBAL).

Abbildung 5‑52: Verläufe des modellierten und gemessenen Bodenwärmestroms im Jahr 2010. Die Messung des 
Bodenwärmestroms erfolgte unterhalb der mikrometeorologischen Messstation.
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lichkeit einer Einschätzung der Modellgüte für die gesamte Bewässerungssaison  
2010. Sämtliche Gütemaße der Analysen die in diesem Unterkapitel vorgestellt 
werden sind in Tabelle 5-18 zusammengefasst und können für die Gütebeurteilung 
herangezogen werden. Durch die unterschiedliche Farbgebung der Gütemaße ist eine 
leichtere Gesamteinschätzung der Methoden möglich. Für den empirischen SEBAL 
Ansatz zeigen sämtliche Gütemaße eine schwache Modellgüte an (vgl. 5.2.1). Die 
Gütemaße (RMSE: 16 - 38 W/m² und R²: 0,14 - 0,23) stimmen in der Größenordnung 
mit bereits veröffentlichen Vergleichsstudien überein (RMSE: 35 - 41 W/m² und 
R²: 0,44; Ruhoff et al., 2012 bzw. RMSE: 79 W/m² und R²: 0,06; Singh et al., 2008).

Der neu entwickelte G-Ansatz führt zu einer besseren Güteeinschätzungen. Für 
das Jahr 2010 werden, sowohl für G-Messungen unterhalb der Station als auch inner-
halb der landwirtschaftlichen Fläche, mit dem neu entwickelten Ansatz überwiegend 
ausreichend bis gute Gütemaße ermittelt (R² > 0,4; rRMSE < 0,3 und NSE > 0,1). Die 
Ergebnisse aus dem Jahr 2011 sind erneut gesondert zu bewerten (vgl. Kapitel 5.1.1). 
Für dieses Untersuchungsjahr ist keine Modellverbesserung festzustellen, da die Gü-
temaße eine unverändert schwache Güte anzeigen. Die erzielten Verbesserungen im 
Jahr 2009, wie z.B. des RMSE von 38,62 W/m² auf 19,35 W/m² oder dem NSE von -18,59 
auf -3,98, führen insgesamt nicht zu einer höheren Einschätzung der Modellgüte.

Ein Vergleich der Modellgüte mit anderen alternativen Bodenwärmestromansätzen 
ist nur schwer möglich, da bei der Anwendung dieser Ansätze lediglich die Verbesse-
rung der ET-Modellierungsergebnisse untersucht wurde. Die Alternativansätze sind 
überwiegend empirischer Natur und wurden hauptsächlich für Anwendungen in 
vegetationslosen Regionen entwickelt (Allen et al., 2011a; Anderson et al., 2007; Kustas 
et al., 1998). Im Gegensatz zu bewachsenen Flächen weisen vegetationslose Böden 
eine unterschiedliche Oberflächenalbedo auf, daher führt die Anwendung vegetati-
onsbasierter Bodenwärmestromansätze auf vegetationslosen Flächen zu fehlerhaften 
Ergebnissen (Allen et al., 2011a). Allen et al. (2011a) beschreiben eine Methode, wel-

  ASAR SSM 3 km ASCAT SSM CDF SEBAL

Jahr r² RMSE rRMSE NSE r² RMSE rRMSE NSE r² RMSE rRMSE NSE

Messung 
im Feld

2010 0,4 11,65 0,24 0,10 0,40 9,66 0,21 0,18 0,14 32,31 0,67 -4,11

2011 0,27 12,11 0,48 -2,21 0,21 13,56 0,56 -3,26 0,23 16,25 0,54 -4,77

Messung 
unter 
Turm

2009 0,16 19,35 0,50 -3,98 0,20 16,56 0,41 -2,65 0,12 38,62 0,99 -18,59

2010 0,16 13,28 0,23 -0,08 0,04 14,44 0,25 -0,28 0,21 32,81 0,57 -5,59

 Quelle: Eigene Darstellung

Tabelle 5‑18: Gütemaße des modellierten Bodenwärmestroms mit unterschiedlichen Ansätzen und Eingangs‑ 
daten. In rot sind die Determinationskoeffizienten mit statistisch nicht signifikanten Zusammenhängen dargestellt. 
Die übrigen Gütemaße sind folgendermaßen eingefärbt: gut (grün), ausreichend gut (gelb).
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che auf Überlegungen von Brutsaert (1982) und Stull (1988) basiert und G mit einer 
Funktion des fühlbaren Wärmestroms abgeschätzt wird. In METRIC ist für LAI < 0,5 
eine Berechnung implementiert, die G den Maximalwert der Ausdrücke  0,4 · H  bzw.  
0,15 ∙   R  N    zuweist (Allen et al., 2011a). Den mit der vorliegenden Studie am besten 
vergleichbaren physikalischen fernerkundungsbasierten Ansatz zur Berechnung von 
G veröffentlichen Bastiaanssen et al. (2012). In dieser Studie wird eine Sinusfunktion 
zur Beschreibung des Bodenwärmestroms verwendet. Als Eingangsparameter dienen 
die jährliche Lufttemperaturamplitude, der Tag des Jahres, die Wärmeleitfähigkeit, 
der LAI und die Dämpfungstiefe. Zur Ableitung der Parameter aus Fernerkundung 
wurden Daten des Advanced Microwave Scanning Radiometer (AMSR-E) mit einer 
räumlichen Auflösung von 25 km eingesetzt. Die Studie erzielte gute Ergebnisse für 
ET24 (R²= 0,70 und RMSE = 0,45 mm/d) verweist aber auf die limitierte Nutzbarkeit der 
grob aufgelösten Mikrowelleninformationen und sieht großes Potential in der Nut-
zung von höher aufgelösten SAR Daten. Vor diesem Hintergrund erweist sich der im 
Rahmen der vorliegenden Arbeit entwickelte und validierte Ansatz zur Berechnung 
des Bodenwärmestroms als notwendiger wissenschaftlicher Beitrag zur Einschätzung 
des Einsatzpotenzials von SAR Informationen der Bodenfeuchte und ergänzt bzw. 
erweitert die bisher erzielten Erkenntnisse. 

5.4.4 Modellergebnisse mit optimierter Bodenwärmestromberechnung

Die Untersuchungen, die in diesem Kapitel vorgestellt werden, dienen der Bewertung 
des angepassten SEBAL Residualansatzes mit optimierter Bodenwärmestromberech-
nung (SEBALG,opt) hinsichtlich der Modellierung der täglichen ETa. Untersucht wird, 
ob die entwickelte Methode zur Ableitung des Bodenwärmestroms zu einer verbes-
serten Modellierung von LvE bzw. ET24 führt. Zunächst wird daher die Auswirkung 
von SEBALG,opt auf die Modellgüte des latenten Wärmestroms untersucht. 

 Die Darstellung der Streudiagramme in Abbildung 5-54 bildet den Vergleich 
zwischen den SEBALG,opt Modellergebnissen für LvE mit den Messungen der mikro-
meteorologischen Station ab. Diese sind vergleichbar mit den Analysen von SEBAL in 
Kapitel 5.2.1 (siehe Abbildung 5-16). Zur Vergleichbarkeit der jeweiligen Modellgüte 
sind in Tabelle 5-19 die Gütemaße beider Modelvarianten (SEBAL und SEBALG, opt.) 
aufgeführt und zur besseren Bewertung farblich codiert. Bei der Analyse der Güte-
maße kann ein geringer Unterschied zwischen den beiden Modellansätzen festgestellt 
werden. Für die Jahre 2009 und 2010 führt die Interpretation der Gütemaße beider 
Modellansätze zu guten Modellergebnissen (NSE > 0,5; R² > 0,5 und rRMSE < 0,3). 
Die geringen Verbesserungen im Jahr 2011 durch SEBALG,opt (rRMSE: von 0,377 auf 
0,273 und NSE: von -1,219 auf -0,287) führen nicht zu einer besseren Bewertung der 
insgesamt schwachen Modellgüte diesen Jahres. 

 Als Grund für die unwesentlichen Auswirkungen der verbesserten Bodenwär-
mestromberechnung auf die Modellergebnisse ist der geringe Anteil von G an der 
Gesamtenergiebilanz zu nennen, daher führen die erzielten Verbesserungen in der 
Modellierung von G nicht notwendigerweise zu einer quantitativen Verbesserung 
des latenten Wärmestroms. 
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Für eine abschließende Bewertung der Gesamtmodellgüte genügen die Erkenntnis-
se über den latenten Wärmestrom allein nicht, weshalb ergänzend eine Untersuchung 
der Modellgüte der ET24 vorgenommen wird (Abbildung 5-55). Zur Ermittlung der 
saisonalen ET24 werden die latenten Wärmeströme nach Datenlückenschließung (Ab-
bildung 5-54) verwendet und die daraus folgenden ET24-Ergebnisse interpoliert. Bei 
der Bewertung der abgeleiteten mit den gemessenen ET24 zeigt sich ebenfalls nur eine 
geringe Verbesserung der insgesamt guten Modellgüte beider SEBAL-Modelvarianten 
(siehe Tabelle 5-19). 

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung 5‑54: Streudiagramme des gemessenen und mit SEBALG,opt modellierten latenten Wärmestroms 
der Jahre 2009, 2010 und 2011, sowie des Gesamtzeitraums 2009 – 2010 (grau). Datengrundlage bilden die 
Messzeitreihen nach Datenlückenschließung.
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Die quantitative Einschätz ung anhand der Gütemaße lässt keine eindeutige po-
sitive Auswirkung der Integration des verbesserten Bodenwärmestromansatz es zu, 
daher wird zusätz lich eine qualitative Bewertung der Modellergebnisse mit Hilfe der 
ET24-Summenlinine vorgenommen. Die Verläufe der saisonal kumulierten ET24 in Ab-
bildung 5-56 illustrieren, dass sowohl im Jahr 2009 als auch im Jahr 2010 beide SEBAL 
Varianten zu einer Überschätz ung der modellierten saisonalen Evapotranspiration 
führen. Die Abweichungen resultieren im Wesentlichen aus den Überschätz ungen zu 
Beginn der Saison. Während sich die Kurven durch die Unterschätz ung des SEBAL 
Ansatz es zum Ende hin angleichen, führt die Modellierung mit SEBALG,opt zu keiner 
Überschneidung der Summenkurven. Das deutet darauf hin, dass bei SEBALG,opt die 
ET24-Überschätz ung zu Saisonbeginn nicht durch eine Unterschätz ung zu Saisonende 

Abbildung 5‑55: Streudiagramme der gemessenen und den modifi zierten modellierten ET24 in den Jahren 2009 
und 2010.

Quelle: Eigene Darstellung
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Tabelle 5‑19: Deskriptive Statistik der LvE und ET24‑Untersuchungen beider Modelvarianten (SEBAL und  
SEBALG,opt.) für 2009 – 2011. Die Gütemaße sind folgendermaßen eingefärbt: gut (grün), ausreichend (gelb), 
schwach (rot).

Jahr Parameter Tage R² RMSE rRMSE NSE

2009
LvE MLRSEBAL 48 0,554 100,223 0,231 0,36

LvE MLRSEBAL,G,opt. 43 0,523 94,786 0,218 0,383

2010
LvE MLRSEBAL 63 0,630 73,877 0,210 0,577

LvE MLRSEBAL,G,opt. 56 0,570 84,546 0,240 0,402

2011
LvE MLRSEBAL 20 0,138 67,942 0,377 -1,219

LvE MLRSEBAL,G,opt. 20 0,097 49,173 0,273 -0,287

2009
ET24, SEBAL 214 0,600 1,510 0,194 0,485

ET24, SEBAL,G,opt. 214 0,605 1,423 0,144 0,553

2010
ET24, SEBAL 214 0,498 1,920 0,196 0,426

ET24, SEBAL,G,opt. 214 0,464 1,969 0,198 0,402

 

überkompensiert wird. Die Überschätzung der ET24 zu Saisonbeginn ist allerdings 
maßgebend für die Abweichungen zwischen gemessener und modellierter Gesamt-
verdunstungsmenge (Abbildung 5-56).

Bei der Interpretation der Summenlinien werden die Erkenntnisse beachtet, die 
aus der EBS in Kapitel 5.1.4 folgen. Unter der Annahme, dass die identifizierte Un-
terschätzung der turbulenten Wärmeströme von ≈ 5 % komplett dem latenten Wär-
meström und damit auch der daraus abgeleiteten ET24 zugerechnet werden kann, 
führt dies zu einer Verbesserung der Einschätzung der saisonalen ET unter Verwen-
dung des SEBALG,opt Ansatzes (Tabelle 5-20). Die mittlere Differenz verbessert sich in 
diesem Fall auf 18,5 mm für SEBALG,opt im Vergleich zu 59,8 mm für SEBAL. Unter 
Vernachlässigung der Überschätzungen in der ersten Saisonhälfte liefert SEBALG,opt 
eine plausiblere Nachbildung der saisonalen ET für die zweite Saisonhälfte als der 
ursprünglich verwendete SEBAL Ansatz.

Zusammenfassend kann eine gute Modellgüte sowohl für SEBAL, als auch für 
SEBALG,opt festgestellt werden, wobei letzterer eine leichte Verbesserung der qualita-
tiven Modellgüte aufweist. Daher kann konstatiert werden, dass SEBALG,opt zu einer 
Verbesserung des saisonalen Verlaufs der ET24 beiträgt.

Quelle: Eigene Berechnung
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Abbildung 5‑56: Verlauf der saisonal kumulierten ET24 der Jahre 2009 und 2010 unter Verwendung von SEBAL und 
SEBALG,opt im Vergleich zu den Messwerten.

Quelle: Eigene Darstellung

Saisonale 
ET24

Ist
(Messung)

in mm

Potentiell
(Ist+5%)
in mm

SEBAL
in mm

ΔETIst
in mm

ΔETpot
in mm

SEBALG,opt.
in mm

ΔETIst
in mm

ΔETpot
in mm

2009 810,3 850,8 802,8 7,5 48 815,5 5,2 35,3

2010 928,14 974,5 903,3 24,8 71,5 977,1 49,0 2,6

Ø-SEBAL 16,2 59,8 Ø-SEBALG,opt 27,1 18,5
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Tabelle 5‑20: Abweichung zwischen ET24 Mess‑ und Modellwerten unter Berücksichtigung der potentiellen Mess‑
werte resultierend aus den Unterschätzung der turbulenten Wärmeströme von ≈ 5 %. Hinweis: pot. = potentiell.

Saisonale 
ET24

Ist
(Messung)

in mm

Potentiell
(Ist+5%)
in mm

SEBAL
in mm

ΔETIst
in mm

ΔETpot
in mm

SEBALG,opt.
in mm

ΔETIst
in mm

ΔETpot
in mm

2009 810,3 850,8 802,8 7,5 48 815,5 5,2 35,3

2010 928,14 974,5 903,3 24,8 71,5 977,1 49,0 2,6

Ø-SEBAL 16,2 59,8 Ø-SEBALG,opt 27,1 18,5

 Quelle: Eigene Berechnung
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6 Zusammenfassung und Ausblick

Die Forschungsfrage dieser Arbeit ergab sich aus der globalen politischen und wis-
senschaftlichen Forderung nach einem verbesserten Modellverständnis des Was-
serkreislaufs auf regionaler Ebene zur Unterstützung eines nachhaltigen Umgangs 
mit der Ressource Wasser. Als Schwerpunktregion hydrologischer Forschung zur 
Lösung dieser Umweltprobleme sind in den letzten Jahren die ariden und semi-
ariden Gebiete Mittelasiens, des Balkan und des Kaukasus identifiziert worden. Im 
Zusammenhang mit dieser Forschungsfrage wurde die Region Khorezm als Un-
tersuchungsgebiet ausgewählt, da sie als charakteristisch für die zu untersuchende 
wasserbezogene Problematik Mittelasiens gilt. Das übergeordnete Forschungsziel 
bestand in der Verbesserung der regionalen Modellierung der Energiebilanzkom-
ponenten und der daraus abgeleiteten täglichen und saisonalen tatsächlichen Eva-
potranspiration in der Modellregion Khorezm, einem von Bewässerungslandwirt-
schaft und Baumwollökosystemen geprägten Gebiet. In diesem abschließenden Ka-
pitel wird die Beantwortung dieser Forschungsfrage diskutiert. Aus der Frage nach 
einer Optimierung der regionalen Modellierung der Energiebilanzkomponenten 
erwuchsen weitere Forschungsfragen, die an dieser Stelle mit beantwortet werden. 
Außerdem erfolgen eine Diskussion des Potentials der gewonnen Erkenntnisse so-
wie ein Ausblick auf den zukünftigen Forschungsbedarf.

6.1 Zusammenfassung

Grundlegend für die Optimierung eines Modells ist das Verständnis der wesentli-
chen Modellkomponenten und der zugrundeliegenden Prozesse. Die Bewertung der 
Güte der Modellierung dieser Komponenten hilft bei der Identifikation potentieller 
Ansatzpunkte für eine Modelloptimierung. Im Fall des in dieser Arbeit verwendeten 
Residualmodells (SEBAL) stellte sich heraus, dass eine umfassende Gütebeurteilung 
sämtlicher Energiebilanzkomponenten bisher kaum und für eine vom Baumwoll-
ökosystem dominierte aride Bewässerungsregion, wie sie das Untersuchungsbiet 
darstellt, gar nicht existierte. Die sich hieraus für das Untersuchungsgebiet erge-
bende Forderung nach einer umfassenden Qualitätsbewertung der Modellkom-
ponenten wurde mit der vorliegenden Dissertation erfüllt. Die für die Validierung 
verwendeten Vergleichswerte basieren auf mikrometeorologischen Messungen, die 
mit Hilfe einer Eddy-Kovarianz-Station aufgezeichnet wurden. Die Station wurde 
innerhalb eines Baumwollökosystems errichtet und lässt Rückschlüsse auf die für 
dieses Ökosystem spezifischen Energieflüsse zu. Die hochfrequenten Datenmessun-
gen (20 Hz) der Messstation wurden in halbstündige Mittelwerte umgerechnet. An 
die weitgehend automatisiert durchführbare Analyse und Korrektur der Rohdaten 
schlossen sich umfangreiche und zeitaufwendige Maßnahmen der Qualitätssiche-
rung und -kontrolle an. Diese umfassten u.a. die Überprüfungen der Stationarität 
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der Bedingungen innerhalb des Mittelungsintervalls, eine Footprintanalyse und die 
Ergänzung von Messdatenlücken. Anschließend konnte mit Hilfe der Energiebilanz-
schließung überprüft werden, ob der erste Hauptsatzes der Thermodynamik erfüllt 
wurde, d.h. ob die Summe aus latentem und fühlbarem Wärmestrom äquivalent 
zur Summe alle übrigen Energiequellen und -senken war. Unter anderem bedingt 
durch die messtechnische Anordnung und die messmethodischen Probleme, war 
die Schließung der Energiebilanzgleichung für das Eddy-Kovarianz-System nicht 
möglich und lag im Jahr 2009 bei 90 % bzw. 97 % im Jahr 2010. Für das Jahr 2011 war 
aufgrund der Heterogenität des Messuntergrundes in diesem Jahr und der damit 
zusammenhängenden geringen Datenverfügbarkeit, eine seriöse Validierung über 
die gesamte Bewässerungssaison nicht möglich. 

Die Güte der mikrometeorologischen Messung entsprach den Erkenntnissen aus 
ähnlichen Vergleichsstudien und konnte, anhand der gewählten Qualitätskriterien, 
als insgesamt gut bewertet werden. Da für die verschiedenen Messinstrumente un-
terschiedliche räumliche Bezugsflächen existierten, konnte der Restterm der Ener-
giebilanzschließung keiner der Komponenten eindeutig zugeordnet werden. Ferner 
konnte anhand der EBS nicht beurteilt werden, ob überhaupt ein Messfehler vorliegt. 
Die Ergebnisse der Untersuchungen legen allerdings nahe, dass der Schließungsfeh-
ler durch eine Unterschätzung der turbulenten Wärmeströme zustande kommt, d.h. 
der Beitrag der beiden turbulenten Energiebilanzkomponenten potentiell größer 
war als er durch die Messungen erfasst wurde. Diese Unterschätzung wurde bei 
der Bewertung der Modellgüte mit Hilfe einer einfachen Annahme berücksichtigt. 
Angenommen wurde, dass der ermittelte Schließungsfehler vollständig aus dem la-
tenten Wärmestrom entstammte und diesem zuzurechnen ist.

Der Einfluss des Footprints auf die Energiebilanzschließung wurde unter Ver-
wendung räumlich höher aufgelöster Fernerkundungsdatensätze untersucht. Not-
wendig wurde dies, da bei der räumlichen Auflösung von MODIS (1 km) eine Aus-
weisung der gültigen Footprints nur aufgrund von Landnutzungsinformationen der 
landwirtschaftlichen Felder in der Umgebung der mikrometeorologischen Messsta-
tion getroffen werden konnte. Auf diese Weise konnten die heterogenen Bedingun-
gen, die auf Subfeldebene herrschen, nicht mit MODIS identifiziert werden. Hierfür 
wurden die Energiebilanzkomponenten auf Grundlage von Landsatdaten berechnet 
und analysiert. Bei den für die Modellierung benötigten Eingangsdaten konnte da-
bei nicht wie bei MODIS auf bereits vorverarbeitete Datenprodukte zurückgegriffen 
werden, so dass sämtliche Eingangsparameter aus dem Level-1-Produkt von Land-
sat berechnet werden mussten. Die wesentliche Erkenntnis aus diesen Untersuchun-
gen war, dass nicht allein die Lage des Footprints innerhalb des zu untersuchenden 
Ökosystems als Kriterium für die Homogenität des Messuntergrundes herangezo-
gen werden kann, sondern vielmehr zusätzlich die Heterogenität der Bewirtschaf-
tung bzw. des Pflanzenwachstums bei der Beurteilung berücksichtigt werden muss.

Bei der Evaluierung der modellierten Einzelkomponenten ergab sich für die 
Strahlungsbilanz eine hohe Modellgüte (R² > 0,9; rRMSE < 0,2 und NSE > 0,5). Die-
se Komponente bildet die Grundlage bei der Bezifferung der für die Prozesse an 
der Erdoberfläche zur Verfügung stehenden Energie. Für die residual bestimmte 
Größe der latenten Wärmeströmung konnte eine insgesamt gute Modellgüte fest-
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gestellt werden (R² > 0,6; rRMSE < 0,2 und NSE > 0,5). Dementsprechend gut wurde 
die tägliche Evapotranspiration modelliert. Hier ergab sich nach der Interpolation 
täglicher Werte eine insgesamt ausreichend gute Modellgüte (R² > 0,5; rRMSE < 0,2 
und NSE > 0,4). Dies bestätigten die Ergebnisse vieler Energiebilanzstudien, die le-
diglich den für die Ableitung der Evapotranspiration maßgebenden Wärmestrom 
untersuchten. Eine Einschätzung über die Güte des Modells für die komplette  
Energiebilanzgleichung konnten diese Studien jedoch nicht liefern. Hilfreich bei der 
Beantwortung dieser Frage sind daher die Erkenntnisse der vorliegenden Arbeit für 
die Modellgüte des fühlbaren und des Bodenwärmestroms. 

Die Modellgüte für die Komponente der fühlbaren Wärme lieferte eine insge-
samt ausreichende Vorhersagequalität. Allerdings kam es besonders zu Beginn der 
Bewässerungssaison zu einer konstanten Unterschätzung der Komponente, da hier 
die latente Wärme um mehr als die Größenordnung des Bodenwärmestroms über-
schätzt wurde. Ferner darf der Umstand, der sich aus der Energiebilanzschließung 
des Eddy-Kovarianz-Systems ergab, nicht unberücksichtigt bleiben. 

Die Beurteilung der Modellgüte für den Bodenwärmestrom führte zu einer ins-
gesamt unzureichenden Qualität dieser Energiebilanzkomponente. Der relativ ge-
ringe Anteil des Bodenwärmestroms an der Gesamtenergiebilanz war ein Grund für 
die bisherige Vernachlässigung dieser Komponente bei der Modellbewertung. Als 
weiterer Grund wurden häufig die mangelnden messtechnischen Möglichkeiten für 
die Ermittlung der für den Bodenwärmestrom maßgebenden Prozesse in räumlich 
adäquater Auflösung angeführt. Diese Limitierung wird durch die aktuellen und 
zukünftigen höher aufgelösten Fernerkundungsprodukte überwunden. Diese lie-
fern räumlich detailliertere Informationen über den Bodenwassergehalt. 

Der Bodenwassergehalt ist neben der Bodentemperatur die bestimmende Größe 
für die Menge der in den Boden geleiteten verfügbaren Strahlungsenergie. Hier kön-
nen, besonders mit Produkten der Mikrowellenfernerkundung, räumlich hochauf-
gelöste Informationen gewonnen werden. Außerdem ist die aus Radar abgeleitete 
Bodenfeuchte ein unabhängiges Instrument für die indirekte Validierung von Ver-
dunstungsmustern. Diese Möglichkeit wurde bisher ebenfalls aufgrund der oben ge-
nannten räumlich unzureichenden messtechnischen Bedingungen nicht angewandt 
und konnte in dieser Arbeit erstmals für die Beurteilung der ET-Modellergebnisse 
herangezogen werden. Aus den oben angeführten Gründen wurde im Rahmen die-
ser Arbeit ein neuer Ansatz für die Bestimmung des Bodenwärmestroms entwickelt 
und evaluiert, der die Einbindung von fernerkundungsbasierten Bodenfeuchtepro-
dukten ermöglicht.

Die Produkte die für den Ansatz instrumentalisiert wurden, waren die Produk-
te ASCAT und ASAR SSM. Die Produkte weisen eine unterschiedliche räumliche 
und temporale Auflösung auf und eignen sich für eine supplementäre Anwendung. 
Da eine untersuchungsgebietsspezifische Einschätzung der Produktzuverlässig-
keit nicht existierte, musste vor der Anwendung dieser Produkte eine Validierung 
durchgeführt werden. Hierzu wurde eine intensive Validierungsfeldkampagne im 
Jahr 2011 durchgeführt. Bei der Festlegung der zu beprobenden Flächen kam das 
Konzept der zeitlichen Stabilität von Bodenfeuchtemustern zum Einsatz. Mit Hil-
fe dieses Konzepts konnten Validierungsflächen ausgewiesen werden, auf denen 
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beide Produkte mit einem angemessenen Messaufwand validiert werden konnten. 
Bei der umfangreichen Datenvorverarbeitung entstandenen drei Varianten der 
Bodenfeuchteprodukte, die für die Verwendung im neu entwickelten Bodenwär-
mestromansatz evaluiert werden sollten. Dies waren ASAR 1 km SSM, ASAR 3 km 
SSM, sowie ASCAT SSM CDF. Das Ergebnis der Validierung zeigte eine verbesserte 
und ausreichend gute mittlere Modellgüte für alle drei verwendeten Bodenfeuchte-
produkte im Vergleich mit den in-situ erhobenen Bodenfeuchteinformationen. Das 
ASCAT CDF Produkt erzielte für Flächen mit hoher zeitlicher Stabilität die besten 
Korrelationskoeffizienten (r = 0,72), erzielt aber für Flächen mit geringer zeitlicher 
Stabilität die niedrigste Korrelation (r =0,49). Dagegen erzielte das ASAR 3 km Pro-
dukt im Mittel die robustesten Korrelationen (r = 0,63) und bietet sich für eine Inte-
gration in den optimierten Bodenwärmestromansatz an, sofern keine Informationen 
über die zeitliche Stabilität der Bodenfeuchtemuster vorliegen.

Der optimierte Ansatz zur Berechnung des Bodenwärmestroms basiert auf dem 
Konzept der periodischen Temperaturveränderung. Hierfür war es nötig die Tem-
peraturamplitude an der Erdoberfläche großflächig abzuschätzen. Dies erfolgte 
unter Verwendung des Produktes der Oberflächentemperatur aus MODIS und SE-
BAL Zwischenergebnissen. Zusätzlich zur Temperaturamplitude der Erdoberfläche 
wurden feuchteabhängige Bodeneigenschaften benötigt. Hierfür wurde der Boden-
wassergehalt aus den ausgewählten und evaluierten Radarprodukten verwendet, 
zusammen mit regionalen Informationen über die Bodeneigenschaften. Die Evalu-
ierung des Ansatzes führte sowohl für das Zwischenprodukt, die Temperaturampli-
tude, wie für den Bodenwärmestrom zu einer insgesamt ausreichenden Qualitätsbe-
wertung (R² > 0,4; rRMSE < 0,3 und NSE > 0,1). Abschließend wurde der Einfluss des 
neu entwickelten Ansatzes auf die Modelloptimierung untersucht. Hierbei stellte 
sich eine leicht verbesserte Vorhersagegüte für die Komponente des latenten Wär-
mestroms heraus. Vor diesem Hintergrund kann das ausgewiesene Forschungsziel 
als erreicht angesehen werden. Mit Hilfe des neu entwickelten fernerkundungsba-
sierten Ansatzes zur Berechnung des Bodenwärmestroms konnte das verwendete 
Energiebilanzresidualmodell hinsichtlich einer verbesserten Modellierung sämtli-
cher Energiebilanzkomponenten optimiert werden. 

6.2 Ausblick und Forschungsbedarf

Die in dieser Arbeit durchgeführte Qualitätskontrolle sämtlicher Energiebilanzkom-
ponenten kann als umfassend und daher als wesentlicher Forschungsbeitrag dieser 
Arbeit angesehen werden. Gemäß der Definition der Eddy-Kovarianz-Theorie be-
sitzen die gewonnen Erkenntnisse jedoch nur innerhalb des betrachteten Baumwoll-
ökosystems ihre Gültigkeit. Eine Übertragung der Qualitätsbewertung auf Flächen 
mit differenter Landnutzung ist daher nicht ohne Weiteres möglich. Zwar ist das 
Baumwollökosystem im Untersuchungsgebiet mit einem Flächenanteil von über 35 % 
dominant und landschaftsprägend, dennoch ist eine Modellvalidierung auch für die 
übrigen landwirtschaftlichen Ökosysteme der Region zu empfehlen. 
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Wie in dieser Arbeit nachgewiesen wurde, ist es für die Qualitätskontrolle von 
Eddy-Kovarianz-Messungen erforderlich, bei der Footprintanalyse räumlich detail-
lierte Informationen heranzuziehen. Eine solche Bewertung der Heterogenität des 
Messuntergrundes auf Subfeldebene muss für vergleichbare, zukünftige Anwen-
dungen zwingend berücksichtigt werden. Darüber hinaus werden Untersuchungen 
empfohlen, die die möglichen Einflussfaktoren unterschiedlicher Pflanzenwachstums-
stadien und Bearbeitungspraktiken auf die mikrometeorologische Messung beziffern.

Ein weiterer Forschungsaspekt, der in der vorliegenden Arbeit nur angerissen 
werden konnte, ist die Verwendung von höher aufgelösten räumlichen Boden-
feuchteinformationen bei der indirekten Validierung von ET-Mustern. Dabei ist be-
sonders die statistische Untersuchung räumlicher Zusammenhänge zwischen den 
beiden hydrologischen Komponenten von Interesse. Im geographischen Kontext 
stellt sich immer wieder die Frage nach der räumlichen Übertragbarkeit funktionie-
render Methoden. Prinzipiell lässt sich der in dieser Arbeit entwickelte und auf SE-
BAL basierende optimierte Residualansatz auf Regionen mit ähnlichen klimatischen 
Eigenschaften übertragen. Voraussetzung hierfür ist jedoch die Verfügbarkeit me-
teorologischer Daten aus diesen Regionen. Eine andere Frage im Zusammenhang 
mit der Übertragbarkeit ist die nach der Möglichkeit der Integration des neu ent- 
wickelten Bodenwärmestromansatzes in andere existierende fernerkundungsba-
sierte Residualansätze, wie z.B. SEBS, S-SEBI oder SSEB. Bei der Beantwortung die-
ser Frage wäre eine Modellvergleichsstudie hilfreich. Dabei beschränkt sich eine 
solche Untersuchung zunächst auf Single-Source-Ansätze, da diese von einer ähnli-
chen Modellvorstellung der Erdoberfläche ausgehen. Für eine Integration in Dual- 
Source-Modelle wäre eine Unterscheidung der Temperaturamplituden für ober- und 
unterhalb der Vegetationsbedeckung notwendig. Hierfür konnten bei der umfang-
reichen Literaturrecherche, die für die Entwicklung des optimierten Bodenwärme-
stromansatzes durchgeführt wurde, keine geeigneten Ansätze identifiziert werden. 
Demnach stellt die Erforschung des Prozessverständnisses der Wärmeübertragung 
unter der Vegetationsbedeckung einen Forschungsbedarf dar, der für eine Weiter-
entwicklung des Bodenwärmestromansatzes unerlässlich ist.

Außerdem sind an dieser Stelle die Forschungsfragen zu nennen, die sich aus 
der zukünftigen Verfügbarkeit räumlich höher aufgelöster Daten der optischen 
Fernerkundung und der Radarfernerkundung ergeben. Hier sind namentlich die 
Sentinel Missionen im Rahmen des europäischen Erdbeobachtungsprogramms Pro-
gramm (Copernicus) zu erwähnen. Die verbesserte räumliche und zeitliche Auflö-
sung der Sentinel-2-Sensoren erscheint besonders für hydrologische Fragestellun-
gen und Anwendungen von Bedeutung. Für einen komplementären Einsatz bieten 
sich zudem Daten des MODIS-Aqua Sensors an, mit deren Hilfe u.a. die Ableitung 
der Temperaturamplitude verbessert werden kann. Zusätzlich bieten die zukünftig 
aus den C-Band SAR-Daten des Sentinel-1-Satelliten hervorgehenden Produkte des  
Bodenwassergehalts weitere Möglichkeiten zur Verbesserung des in dieser Arbeit ent- 
wickelten Bodenwärmestromansatzes. Aus diesen Gründen wird das zukünftige 
Anwendungspotenzial der Erkenntnisse dieser Dissertation als sehr hoch angese-
hen.
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Anhang 

A ET-Berechnungsverfahren aus meteorologischen  
 Beobachtungen

A.I Aerodynamische Verfahren
 

Diese Gruppe der Berechnungsverfahren berücksichtigt den aerodynamischen 
Transportprozess, d.h. die Abhängigkeit der Geschwindigkeit des molekularen 
Transports von der Temperatur und dem atmosphärischen Druck. Die Evaporati-
onsrate ist dabei proportional zum Dampfdruck der Luft. Der erste Versuch der 
physikalischen Ableitung der potentiellen ET wurde von Dalton (1802) durchge-
führt. Er beschrieb darin die Evaporation einer freien Wasseroberfläche mit Hilfe 
einer Massentransportgleichung:

Mit:    f (  u )     als Funktion zur Beschreibung des Wasserdampfaustausches in Abhän-
gigkeit von der Windgeschwindigkeit in mm/hPa, es Sättigungsdampfdruck an der 
Wasseroberfläche in hPa und ea aktueller Dampfdruck der Luft in hPa.

Basierend auf den Überlegungen von Dalton entstanden eine Reihe unterschied-
licher Ansätze. Eine Methode zur Ableitung von Monatssummen der potentiellen 
ET ist das Verfahren nach Haude (1958). Haude stellte für gemäßigte humide Kli-
magebiete eine, auf Daltons Ansatz basierende Formel, auf, die es ermöglicht die 
Monatssumme der potenziellen ET zu bestimmen. 

Zur Berechnung des aktuellen Sättigungsdefizits    (    e  s   - e )     der Luft in hPa sind le-
diglich Messungen der relativen Luftfeuchte und Temperatur gegen 14 Uhr MOZ 
nötig. Bei dem Parameter   f  H    handelt es sich einen empirisch ermittelten, monatswei-
se variierenden Faktor. 

A.II Methoden nach dem Strahlungskonzept

Für Regionen in denen nicht auf meteorologische Messgrößen, wie Luftfeuchte und 
Windgeschwindigkeit, zurückgegriffen werden kann, wurden empirische ET-Be-
rechnungsverfahren entwickelt. Diese berechnen ET0 aus der Lufttemperatur und 
Strahlungsinformationen. In diesem Zusammenhang sind vor allem die Methoden 
von Turc (1961) und Blaney und Criddle (1962) zu nennen. Die von Turc (1961) 
entwickelte Methode ist eine Abschätzung von Tageswerten der ET0, die mit Hilfe 
einer Funktion aus Lufttemperatur, relativer Luftfeuchte und solarer Einstrahlung 
berechnet wird.

𝐸𝐸𝐸𝐸𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷𝐷 = 𝑓𝑓𝑓𝑓(𝑢𝑢𝑢𝑢) ∙ (𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠 − 𝑒𝑒𝑒𝑒𝐷𝐷𝐷𝐷) in mm/d (A-1)

 

ET0,Haude = fH ∙ (es − e) in mm/d (A-2)
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Die Luftfeuchte geht in C ein und ist für Luftfeuchtebereiche größer und kleiner 
50 % unterschiedlich definiert. Außerdem ist die Methode nur für Temperaturen über 
dem Gefrierpunkt definiert und wird häufig für die Berechnung der Gebietsverdun-
stung verwendet (Maniak, 2005). Ein weiteres empirisches Strahlungsverfahren ist 
das Verfahren nach Blaney und Criddle (1962). Es wird häufig zur Berechnung einer 
Referenz-ET für den Pflanzenwasserbedarf semiarider Gebiete verwendet (Brouwer 
und Heibloem, 1986) und basiert auf Messungen der Lufttemperatur (T) und der 
Relation zwischen durchschnittlichen Sonnenscheindauer S einen Zeitintervalls n 
und der jährlichen maximal möglichen Sonnenscheindauer SJahr.

Weitere Verfahren sind Thornthwaite (1957) und Turc-Ivanov (1984).

A.III Verfahren nach aerodynamischen und Energiebilanzkonzept

Basierend auf Penmans Kombinationsverfahren wurden mehrere Vereinfachungen 
dieser komplexen Gleichung entwickelt. An dieser Stelle werden die Formeln von 
Priestley und Taylor (1972) und Hargreaves und Samani (1985) vorgestellt. Priestley 
und Taylor vernachlässigen in ihrem Ansatz den aerodynamischen Teil der Kombi-
nationsgleichung und ersetzen ihn durch Einführung eines dimensionslosen, empi-
rischen Koeffizienten  α .

Hargreaves und Samani (1985) hingegen entwickelten eine empirische Formel 
zur Vereinfachung der Penman Gleichung indem sie auf Messungen der Strahlungs-
komponenten verzichteten. Als Eingangsdaten werden hier lediglich die Lufttempe-
ratur, die extraterrestrische Strahlung Ra und die spezifische Verdunstungswärme 
benötigt.

Weitere empirische Ableitungen von Penmans Kombinationsgleichung sind die 
Verfahren nach Makkink (1957) und Wendling-Turc (1991), die an dieser Stelle aller-
dings nicht näher erläutert werden. Die wichtigste Weiterentwicklung von Penmans 
Kombinationsverfahren durch Monteith (1965) führte zur international anerkannten 
Methode zur Ermittlung der tatsächlichen ET, dem sogenannten Penman-Monteith-
Verfahren. 

ET0,Turc = 0.0031 ∙ C ∙ (Rg + 209.4) ∙
T

T + 15
in mm/d (A-3)

 

ET0,Blan–Cri = (8.128 + 0.457 ∙ T) ∙
Sn ∙ 100

SJahr
in mm/d (A-4)

 

ET0,Pri−Tay = α ∙
s

s + γ
∙  

Rn − G
L𝑣𝑣𝑣𝑣

in mm/d (A-6)

 

𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸0,𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻𝐻−𝑆𝑆𝑆𝑆𝐻𝐻𝐻𝐻𝑆𝑆𝑆𝑆 =
0.0023 ∙ 𝑅𝑅𝑅𝑅𝐻𝐻𝐻𝐻

L𝑣𝑣𝑣𝑣
∙ �(𝐸𝐸𝐸𝐸𝑆𝑆𝑆𝑆𝐻𝐻𝐻𝐻𝑚𝑚𝑚𝑚 − 𝐸𝐸𝐸𝐸𝑆𝑆𝑆𝑆𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚) ∙ (T + 290) in mm/d (A-7)
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Mit:  cp:  spezifische Wärmekapazität der Luft  in J/(kg . K)

  ρ :  Dichte der Luft    in kg/m³

Hierfür wurden zusätzlich zur effektiven Strahlungsbilanz und dem Sättigungs-
dampfdefizit zwei Verdunstungswiderstände des Pflanzenbestandes eingeführt 
(Maniak, 2005). Hierbei handelt es sich um den aerodynamischen Widerstand ra in 
s/m und dem mittleren Stomatawiderstand rs in s/m. Die Methode nach Penman-
Monteith ist Grundlage für die Berechnung der FAO-Gras-Referenzevapotranspira-
tion (Allen et al., 1998):

Mit: u2: Windgeschwindigkeit in 2 m Höhe in m/s

Wie bereits in Abschnitt 2.1.1 vorgestellt, wurden als Standardeigenschaften 
der Gras-Referenzfläche eine angenommene Grashöhe von 12 cm, ein Stomatawi-
derstand von 70 s/m und ein aerodynamischer Widerstand von 208 s/m für eine 
Windgeschwindigkeit von 1 m/s  festgelegt. Weitere Methoden zur Ermittlung der 
realen ET sind u.a. Bagrov (1953), Sponagel (1980), Wendling (1984) und Renger 
& Wessolek (1990). Dabei ist die Penman-Monteith-Methode die einzige Methode 
zur Ableitung von Stunden- bzw. Tageswerten der Verdunstung, wobei die anderen 
genannten Methoden lediglich zur Berechnung von Mehrtages-, Monats- oder Jah-
ressummen der Evapotranspiration dienen. 

ETa =
1
L𝑣𝑣𝑣𝑣

 ∙  
s ∙ (Rn − G) +

ρ ∙ cp
ra

∙ (es(T) − e) 

s + γ ∙ �1 + rs
ra
�

in mm/d (A-8)

 

ET0 =  
0,408 ∙ s ∙ (Rn − G) + γ ∙ 900

T + 273 ∙ u2 ∙ (es(T) − e) 
s + γ ∙ (1 + 0,34 ∙ u2)

in mm/d (A-9)
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C Aufbereitung der meteorologischen Informationen   
	 2003	–	2011
 Tabelle C‑1: Geplante und tatsächlich ins Bewässerungssystem eingeleitete Wassermengen unterschieden nach 
Gesamtjahr und Vegetationsperiode der Jahre 2003 – 2011. 

Gesamtjahr Vegetationsperiode
Jahr geplant in km³ tatsächlich in km³ % geplant in km³ tatsächlich in km³ %
2003 4,67 4,61 98,79 3,61 3,58 99,24
2004 4,58 4,86 106,04 3,61 3,68 101,85
2005 4,66 5,12 109,70 3,61 3,93 108,88
2006 4,94 4,72 95,52 3,62 3,68 101,77
2007 3,91 3,86 98,54 3,14 3,10 98,92
2008 4,26 2,41 56,60 3,25 1,69 51,92
2009 4,67 3,94 84,36 3,59 3,70 103,03
2010 4,90 4,34 88,54 3,57 3,99 112,04
2011 4,63 2,90 62,74 3,59 2,05 56,97

 Quelle: Eigene Berechnung
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Abbildung C‑1: Darstellung der geplanten und tatsächlich ins Bewässerungssystem eingeleiteten Wassermengen 
der Jahre 2003 – 2011 (oben) bzw. während der entsprechenden Vegetationsperiode (unten).

Quelle: Eigene Darstellung
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D	 Ergebnisse	der	Modellierung	2003	–	2011

 

Abbildung D‑1: Boxplotdarstellung der Mittelwerte (schwarz) und Standardabweichungen (grau) der saisonalen 
ETact (Primärachse) und Balkendiagrammdarstellung der verfügbaren Wassermengen im Bewässerungsgebiet 
(Sekundärachse) der Jahre 2003 – 2010.

Tabelle D‑1: Deskriptive Statistik der saisonalen Evapotranspiration der Jahre 2003 bis 2010.

Jahr
Min 
in 

mm

Max
in mm

Mittelwert
in mm

Varianz
in mm

Summe 
ETa

in km³

eingleitetes 
Bewässerungswasser*

in km³

Summe ETa
Bewässerungs-

2003 10,6 1351,3 639,4 266,4 3,365 3,583 0,939

2004 6,9 1755,2 772,2 314,2 4,049 3,678 1,101

2005 6,3 1599,7 687,1 286,1 3,603 3,931 0,917

2006 25,0 1273,1 626,4 254,1 3,286 3,683 0,892

2007 20,0 1275,7 629,5 232,2 3,313 3,103 1,068

2008 4,8 1223,4 591,7 244,5 3,112 1,687 1,845

2009 4,9 1250,5 676,4 194,6 3,534 3,702 0,955

2010 5.4 1372,3 790,6 224,4 4,146 3,997 1,037

2011 49,0 1041,9 606,6 173,5 3,184 2,047 1,555

 

wasser

Quelle: SIS ICWC

Quelle: Eigene Darstellung
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Abbildung D‑2: Modellergebnisse der saisonalen ETa im Untersuchungsgebiet der Jahre 2003 – 2008.

Quelle: Eigene Darstellung
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Quelle: Eigene Darstellung

Fortsetzung Abbildung D‑2
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Abbildung D‑4: Verteilung der durchschnittlichen feldfruchtspezifischen Verdunstungsmenge im Untersu‑
chungszeitraum für homogene Pixel der Jahre 2003 – 2009.

Quelle: Eigene Darstellung

Quelle: Eigene Darstellung

Abbildung D‑3: Beschriftung von Abbildung D‑3: Beispielhafte Histogramme der Verteilung der Werte der saiso‑
nalen ET für die Jahre 2004 bis 2009.
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E	 Aufbereitung	der	Landnutzungsklassifikation	
	 2003	–	2009

Die Informationen aus der Landnutzungsklassifikation dienen sowohl der Parame-
trisierung der Rauhigkeitslänge z0m als auch zur Vorauswahl bei der automatisier-
ten Bestimmung der Ankerpunkte. Die Eingangsdaten besitzen eine geometrische 
Auflösung von 250 m. In der Abbildung E-1 sind die Verteilungen der agrarischen 
Landnutzungsklassen im Untersuchungsgebiet zwischen 2003 und 2009 dargestellt. 
Zu erkennen ist hier, dass es zu einer kontinuierlichen Abnahme der Reisanbauflä-
chen kam. Das Jahr 2008 weist eine hohe Anzahl an Brachflächen auf und deutet zu-
sammen mit der Information aus den SIS ICWC Daten auf eine landwirtschaftliche 
Dürre hin. Im Jahr 2009 wurde eine hohe Anzahl der Fruchtfolge Weizen-Reis klas-
sifiziert. Verbunden mit den Daten der Wasserverfügbarkeit, kann auch dieser Wert 
als plausibel betrachtet werden. Nach dem Dürre Jahr 2008 und der unzureichenden 
Wasserverfügbarkeit zu Beginn des Jahres 2009, führte das verbesserte Wasserdar-
gebot in der Mitte des Jahres 2009 zu einem Anstieg der Reisanbauflächen. Auf diese 
Weise konnten die potentiellen monetären Einbußen aus dem Vorjahr abgemindert 
werden.

Für die Verwendung in dem, auf 1 km Pixeln basierenden, Modell zur Bestim-
mung der tatsächlichen ET war eine Aggregation der Klassifikationsinformationen 
nötig. Jedem 1 km Pixel musste hierzu eine Landnutzungsklasse zugewiesen wer-
den, dies geschah über die Bestimmung der dominanten 250 m Klasse (16 Pixel). 
Bei einer Landnutzungshomogenitätsanalyse fand Conrad (2006) für das Untersu-
chungsgebiet heraus, dass in den Jahren 2004 und 2005 etwa 50 % der Fläche des 
UG eine Landnutzung zugewiesen wurde, bei dem die dominante Landnutzung 

Abbildung E‑1: Verteilung der Klassen agrarischer Landnutzung im Untersuchungsgebiet im Zeitraum 2003 – 2009 
mit einer räumlichen Auflösung von 250 m.

Quelle: Eigene Darstellung
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(250 m) weniger als 50 % betrug.  Dementsprechend  gering viel die Anzahl der als 
Analysepixel ausgewählten Pixel aus, die einen Anteil von > 80 % der dominieren-
de Landnutzung aufwiesen. Vergleichbare Analysen (Tabelle E-1) für das die Jahre  
2003 – 2009 wiesen ca. 25% der Pixel eine homogenen (> 80 % dominanter) Land-
nutzung auf. 
 
Tabelle E‑1: Anzahl homogener Pixel agrarischer Klassen im Untersuchungsgebiet

Quelle: Eigene Berechnung

2003 2004 2005 2006 2007 2008 2009

Baumwolle 486 659 661 573 672 366 629

Weizen-
Reis 0 0 0 2 1 1 8

Weizen-
Brache 0 6 1 2 0 0 0

Weizen-
Sonstige 46 29 58 67 37 48 46

Reis 101 58 34 31 25 12 6

Brache 461 485 458 475 518 821 563

Anteil 22.09% 24.74% 24.56% 22.85% 24.23% 24.01% 24.89%
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Energiebilanzmodellierung 
zur Ableitung der
Evapotranspiration –  
Beispielregion Khorezm

Die Bewässerungslandwirtschaft verbraucht weltweit 
etwa 70 % der verfügbaren Süßwasservorkommen. 
Dabei liegt die Wasserentnahme des landwirtschaft-
lichen Sektors in den Staaten Mittelasiens bei über 
90 %. Wichtige Voraussetzungen für die Landwirt-
schaft sind der Produktionsfaktor Boden und das 
Klima. Der Wassergehalt und die Temperatur des 
Bodens bestimmen im Wesentlichen den Anteil der 
verfügbaren solaren Strahlungsenergie, der in den 
Boden geleitet wird. Existierende Fernerkundungs-
ansätze verwenden zur Ermittlung des Bodenwärme-
stroms überwiegend empirische Gleichungen, da 
zuverlässige flächenhafte Informationen über die 
Bodenfeuchte bisher aufgrund räumlich unzurei-
chender messtechnischer Bedingungen nicht ermittelt 
werden können. In der vorliegenden Arbeit wird ein 
neu entwickelter, physikalisch-basierter Ansatz 
vorgestellt, der erstmals räumlich hochaufgelöste 
Bodenfeuchteinformationen aus Radardatensätzen 
zur Berechnung des Bodenwärmestroms verwendet. 
Dieser Ansatz wird zur Lösung der Energiebilanz an 
der Erdoberfläche verwendet, um indirekt auf die 
tatsächlichen Evapotranspiration zu schließen. Denn 
eine realistische Quantifizierung der regionalen, 
tatsächlichen Evapotranspiration als Komponente der 
regionalen Wasserbilanz ist eine wichtige Steuerungs-
größe und ein Effizienzindikator für das lokale 
Bewässerungsmanagement. 




